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Re´sume´
Nous mode´lisons le rapport entre variation de pesanteur et de´placement vertical du sol dus a` une
surcharge a` la surface d’un mode`le de Terre a` syme´trie sphe´rique, stratifie´ et e´lastique. Les re´sultats
the´oriques sont compare´s aux valeurs nume´riques trouve´es pour diverses charges a` partir des sor-
ties de mode`les globaux. Nous e´valuons la re´solution et la pre´cision des variations temporelles du
contenu en eau du sol estime´es par la mission de gravime´trie spatiale GRACE. Celles-ci sont com-
pare´es aux pre´dictions des variations saisonnie`res de plusieurs mode`les hydrologiques. En Europe,
la validation des mesures GRACE par les mesures des gravime`tres du re´seau GGP repose sur une
analyse en composantes principales et met en e´vidence la se´cheresse de l’e´te´ 2003. Les signatures
gravitationnelles cosismique et postsismique associe´es au se´isme de Sumatra (2004) sont extraites
des donne´es GRACE. Une mode´lisation de l’effet cosismique montre que la re´ponse statique de
l’oce´an ne peut eˆtre ne´glige´e.
Mots-cle´s: gravime´trie, variations temporelles de gravite´, GRACE, de´placement vertical, sur-
charges, hydrologie, cycle sismique, Sumatra, relaxation postsismique
Abstract
Ground and space gravity measurements: study of the ratio between gravity va-
riation and vertical displacement and contribution of the GRACE space mission
to the study of hydrological loadings and very large earthquakes.
We model the ratio between gravity variation and ground vertical displacement that are due to a
load located at the surface of a stratified, spherically symmetric and elastic earth model. Theore-
tical results are compared to numerical values found for different loads by using outputs of global
models. We assess the resolution and the accuracy of the temporal variations of the water content
in the ground estimated by the GRACE space gravity mission. These are compared to the seasonal
variations predicted by several hydrological models. In Europe, the validation of the GRACE mea-
surements by those of the GGP network gravimeters is based on a principal component analysis and
highlights the drought of summer 2003. The gravitational coseismic and postseismic signatures of
the Sumatra earthquake (2004) are extracted from the GRACE data. A modelling of the coseismic
effect shows that the static response of the ocean must not be neglected.
Key words: gravimetry, time variable gravity, GRACE, vertical displacement, loadings, hydrology,
seismic cycle, Sumatra, postseismic relaxation
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2 Introduction ge´ne´rale
Les mesures de gravite´ — effectue´es a` terre par des gravime`tres ou a` plusieurs centaines de
kilome`tres d’altitude par des satellites — et les mesures du de´placement vertical de la surface
terrestre refle`tent les effets de multiples sources ge´ophysiques comme les mare´es terrestres, les sur-
charges hydrologique, atmosphe´rique et oce´anique, la relaxation visqueuse du manteau terrestre
lie´e a` la dernie`re de´glaciation (ou rebond post-glaciaire), les mouvements tectoniques (principale-
ment les subsidences ou les surrections) et les se´ismes. Ces multiples sources se distinguent par des
e´chelles spatio-temporelles diffe´rentes (figure 1). Par exemple, dans le domaine temporel, l’effet de
la surcharge due aux mare´es oce´aniques s’exerce principalement a` des pe´riodes de quelques heures
alors que la relaxation visqueuse du manteau conse´cutive a` la dernie`re de´glaciation se de´roule sur
plusieurs milliers d’anne´es.
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Wahr et al., 2004; Andersen and Hinderer, 2005), and in the understanding of relatively, short-period, episodic motions
at plate boundaries (e.g., Dragert et al., 2001) (Fig. 1). The GRACE mission is expected to lead to major advances
in gravity field monitoring (Tapley et al., 2004). GRACE is expected to map temporal changes in the gravity field
at the 1Gal (10−8 m/s2) level at scales of 300 km and up and at periods from 2 months to a maximum of 8 years.
As precise as it is, GRACE will monitor variations in a relatively restricted area of our spectral diagram (Fig. 1).
Processes to the left of this box will show up as indistinguishable long-term trends. Processes to the right could affect
the measurements through aliasing. Thus, Global Geodynamics Project (Crossley et al., 1999, 2003) measurements
and other decade-long, surface-based, gravity measurement campaigns are important contributors to the overall gravity
monitoring effort.
Here we report on progress in understanding a variety of processes in the spectral range from tides to postglacial
rebound based on North American absolute gravity observations. For over 8 years Natural Resources Canada (NRCan)
and the U. S. National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) have been measuring gravity at a number
of sites in western Canada and the U.S.A. using FG5 absolute gravimeters (Niebauer et al., 1995), the normal mode
of operation being a 24 h set of measurements at each site. FG5 measurements at two of these sites were predated by
measurements with JILA (Faller et al., 1983) absolute gravimeters beginning in the late 1980s. Since 1995, four sites
have been observed four times per year by NRCan on Vancouver Island, and six sites have been observed once or twice
annually in the mid-continent (Fig. 2). In addition, annual or semi-annual inter-comparisons have been made with other
FG5 instruments at Table Mountain Gravity Observatory (TMGO) near Boulder, Colorado (Fig. 2). Recently, we have
also been operating the FG5 gravimeter as a recording instrument for periods of a week or more at a sample rate of
15 min for studies of short-term, subduction-zone dynamics. Moving from right to left in Fig. 1, we present examples
of observed gravity variations relating to a variety of geodynamic processes from ocean tide loading at around 1 cycle
per day, to seasonal groundwater variations at around 1 cycle per year, to aseismic slip in the Cascadia Subduction
Fig. 1. A diagram depicting geodynamic processes of different spatial scales (vertical scale) and periods (horizontal scale) that are expected to
produce measurable gravity variations. Over the last decade space-based methods have extended our monitoring capability into new areas of the
space-time spectrum pertaining to sea-level change, groundwater variations on land and plate boundary deformation (dashed boxes). Boxes with
dark shading relate to the hydrosphere. Boxes with lighter shading and dark edges relate to the solid Earth. GRACE is expected to provide data in
an important but relatively restricted portion of the spectrum (solid box).
Fig. 1 – Re´partition des diffe´rents processus ge´odynamiques produisant des variations de gravite´
mesurables, en fonction de leur pe´riode (axe horizontal) et de leur e´chelle spatiale (axe vertical).
D’apre`s Lambert et al. (2006).
Cependant, il n’est pas toujours aise´ de se´parer les diffe´rentes sources dans les se´ries tem-
porelles, certaines fre´quences pouvant eˆtre communes a` plusieurs phe´nome`nes. Ainsi, la pression
atmosphe´rique et le contenu en eau du sol ont de fortes variations annuelles. De plus, la longueur des
se´ries temporelles ne permet pas toujours une bonne se´paration des effets a` long terme des effets a`
plus courte pe´riode. Blewitt et Lavalle´e (2002) montrent l’impact des signaux annuels sur l’estima-
tion des vitesses ge´ode´siques issues des mesures GPS a lorsque la longueur de la se´rie temporelle est
infe´rieure a` 4.5 ans. Sato et al. (2006) tentent de se´parer l’effet de la de´glaciation actuelle de l’effet
du rebond post-glaciaire dans les mesures terrestres des variations de gravite´ et de de´placement
a. Global Positioning System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Alors qu’il s’ave`re parfois difficile de se´parer les diffe´rentes sources ge´ophysiques dans un seul
observable sans avoir recours a` des mode`les, la combinaison des mesures de gravite´ et des mesures de
de´placement vertical apporte des contraintes pour l’interpre´tation des causes de la de´formation. En
effet, les mesures de gravite´ apportent une information supple´mentaire par rapport a` l’observation
purement ge´ome´trique du de´placement vertical du sol: elles donnent acce`s aux redistributions de
masse, a` l’inte´rieur ou a` la surface de la Terre, e´lastiques ou visqueuses.
Rapport entre variation de gravite´ et de´placement vertical mesure´s
a` la surface de la Terre
Le rapport entre variation de gravite´ mesure´e a` terre et de´placement vertical (note´ ∆g/∆h) est
souvent calcule´ et compare´ a` des valeurs the´oriques bien connues:
– -0.3086 µGal mm−1 b, le gradient a` l’air libre moyen a` la surface de la Terre,
– -0.1967 µGal mm−1, le gradient de Bouguer pour une densite´ de crouˆte continentale e´gale a`
2.6,
– -0.15 µGal mm−1 (ou 6.5 mm µGal−1), la valeur du rapport dans le cas de la relaxation
visqueuse du manteau terrestre (Wahr et al., 1995; Fang et Hager, 2001).
Barnes (1966) et Ekman et Ma¨kinen (1996) conside`rent que les deux premie`res valeurs de´limitent
l’intervalle des valeurs possibles pour ∆g/∆h. Ils donnent a` chaque cas limite une interpre´tation
ge´odynamique:
– le gradient a` l’air libre permet de calculer l’effet du de´placement vertical dans le champ
de pesanteur initial pour tout type de de´formation. Il est ainsi possible de se´parer l’effet
ge´ome´trique de l’effet gravitationnel, duˆ a` la redistribution des masses. Celle-ci est nulle
dans le cas d’une de´compression (ou dilatation) pure, sans variation de la masse totale de la
colonne de Terre situe´e au-dessous du point e´tudie´. Le rapport ∆g/∆h est alors e´gal a` -0.3086
µGal mm−1. Dans le cas de l’isostasie, ce cas correspond au mode`le de Pratt.
– le gradient de Bouguer est invoque´ lorsque le soule`vement de la surface est compense´ par un
apport de masse provenant du manteau supe´rieur, comme dans le mode`le isostatique d’Airy.
A cause de l’attraction de ces masses, on obtient alors une valeur absolue du gradient plus
faible que celle du gradient a` l’air libre.
Tout e´cart au gradient a` l’air libre est alors explique´ par un aﬄux de masse en profondeur (Barnes,
1966; Ekman et Ma¨kinen, 1996; Ballu et al., 2003).
Cependant, l’interpre´tation en terme de gradient de Bouguer est trop simplificatrice car elle ne
tient pas compte de l’aspect sphe´rique et stratifie´ de la Terre. Elle n’est valable que pour un espace
semi-infini et homoge`ne de densite´ e´gale a` 2.6.
Dans le cas de la relaxation visqueuse du manteau, la valeur de -0.15 µGal mm−1 est utilise´e
comme re´fe´rence pour caracte´riser le rapport entre les variations de gravite´ et de de´placement ver-
tical, obtenu asymptotiquement apre`s un temps d’ajustement de plusieurs milliers anne´es. Cette
valeur caracte´ristique a e´te´ trouve´e nume´riquement en utilisant un mode`le de Terre re´aliste (no-
tamment sphe´rique et stratifie´) et en testant diffe´rents mode`les de de´glaciation et diffe´rents profils
de viscosite´ dans le manteau terrestre Wahr et al. (1995) et a e´te´ confirme´e the´oriquement par
Fang et Hager (2001). Elle est la somme de l’effet a` l’air libre (-0.30 µGal mm−1) et de l’effet de
la redistribution visqueuse des masses dans le manteau (+0.15 µGal mm−1). Elle peut ainsi eˆtre
utilise´e pour se´parer l’effet de la de´glaciation actuelle de l’effet du rebond post-glaciaire d’apre`s la
me´thode propose´e par Wahr et al. (1995).
Les observations du rapport ∆g/∆h dans divers contextes ge´odynamiques donnent des valeurs
tre`s diffe´rentes comme l’a montre´ Jachens (1978), par exemple. L’ame´lioration des performances
b. 1 µGal = 10−8 m s−2
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des instruments (utilisation de gravime`tres absolus ne pre´sentant pas de de´rive ou de gravime`tres
supraconducteurs plus sensibles que les gravime`tres relatifs de terrain), l’augmentation des dure´es
d’observation et de la re´pe´titivite´ des mesures (GPS continu), ont permis d’affiner les valeurs
observe´es du rapport et d’oˆter des biais dus aux effets saisonniers ou interannuels.
Ainsi, les variations de gravite´ et les vitesses verticales observe´es en 4 sites d’Ame´rique du Nord
pendant plus de 10 ans donnent un rapport de -0.18 ±0.03 µGal mm−1 (figure 2) tre`s proche de la
valeur pre´dite pour le rebond post-glaciaire. La prise en compte d’un signal interannuel a permis
d’oˆter le biais existant sur les pre´ce´dentes estimations des variations de gravite´ et donc d’ame´liorer
l’estimation du rapport (Lambert et al., 2001, 2006). Ces re´sultats confirment ceux de Larson et
van Dam (2000) obtenus dans la meˆme re´gion sur de plus courtes dure´es d’observation.
Dans le contexte tectonique de la zone de subduction des Cascades situe´e a` l’Ouest du Canada
et des E´tats-Unis (figure 3), le rapport ∆g/∆h observe´ est e´gal a` -0.24 ±0.13 µGal mm−1, proche de
la valeur de -0.19 µGal mm−1 pre´dite par un mode`le caracte´risant la tectonique re´gionale (Mazzotti
et al., 2007). Il a e´te´ estime´ a` partir de 10 ans de mesures de gravime´trie absolue et de de´placement
vertical en 4 sites.
La re´gression line´aire entre les variations de gravite´ et les vitesses verticales permet aussi de
mettre en e´vidence un biais (cas ou` la droite de re´gression ne passe pas par l’origine, voir figure 3).
Une inde´termination existe alors quant a` l’observable en cause (gravite´ ou de´placement vertical)
et son origine (effet de syste`me de re´fe´rence, apport ou perte de masse additionnelle). Les mesures
de gravite´ sont des mesures physiques inde´pendantes de tout repe`re. Les mesures de position et de
vitesse de´pendent quant a` elles d’un syste`me de re´fe´rence ge´ome´trique de´termine´ par la position de
stations ge´ode´siques de re´fe´rence tel l’ITRF 2005 (Altamimi et al., 2007). Ce syste`me de re´fe´rence
peut eˆtre affecte´ par des variations saisonnie`re et se´culaire. De plus, on ne connaˆıt pas pre´cise´ment la
position de l’origine de ce syste`me de re´fe´rence par rapport au centre de masse du syste`me {Terre
solide + enveloppes fluides}. La recherche d’un biais syste´matique sur des stations co-localise´es
(GPS et gravime´trie) de part le monde permet de de´terminer la vitesse de translation entre les
deux repe`res (Plag et al., 2007).
Dans le cas de de´formations e´lastiques dues a` des charges a` la surface de la Terre, Richter et al.
(2004) ont mis en relation les variations de gravite´ et les vitesses verticales observe´es sur environ 5
ans aux stations de Wettzell (Allemagne) et Medicina (Italie), apre`s correction des effets de mare´es,
de pression atmosphe´rique et des effets hydrologiques saisonniers graˆce a` des mode`les globaux et
des donne´es locales. Le rapport trouve´ est e´gal a` -0.16 µGal mm−1 a` Wettzell et -0.17 µGal mm−1
a` Medicina. Des variations interannuelles de l’hydrologie re´gionale sont invoque´es pour expliquer
ces variations.
Le rapport ∆g/∆h a donc e´te´ bien e´tudie´ dans le cas de la relaxation visqueuse du manteau. Sa
valeur the´orique, calcule´e pour un mode`le de Terre re´aliste (sphe´rique et stratifie´) a e´te´ confirme´e
par les observations. Nous nous inte´resserons donc dans cette the`se au rapport ∆g/∆h dans le cas
de de´formations e´lastiques induites par des charges a` la surface de la Terre. En effet, ces dernie`res
produisent des signaux mesurables avec les instruments actuels, que ce soient les gravime`tres absolus
(Nicolas et al., 2006), les gravime`tres supraconducteurs (Boy et Hinderer, 2006) ou le syste`me GPS
(Dong et al., 2002; Bevis et al., 2005; Ge´gout et al., 2007).
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Fig. 2. Map showing the location of absolute-g monitoring sites in western Canada and the U.S.A. and the inter-comparison site TMGO, near
Boulder, Colorado used in the present study. The mid-continent sites from Churchill down to Iowa City form a profile along which comparisons can
be made with theoretical postglacial rebound rates.
Zone at 1.2 cycles per year, to processes of uncertain origin associated with inter-annual gravity variations of around
1 cycle per 7 years, and finally to postglacial rebound and its associated long-term trends.
2. Ocean tide effects on gravity
In an effort to improve ocean tide loading corrections on gravity observations near the coast in Canada and northern
U.S.A. a more precise representation of the ocean tides that complements the available global models was introduced
(Lambert et al., 1998). This led to a demonstrable reduction in tidal gravity residuals at various Canadian sites near the
coast but a tidal component remained in the data. The remaining signal was believed to be the result of direct attraction
by local tidal waters, which is not included in the model. Recent measurements indicate that direct attraction may be
larger than anticipated at some sites. Three weeks of continuous FG5 observations at a site on Vancouver Island, located
in an underground seismic vault 38 m from the shore, revealed some unexpected effects. First, the peak to peak tidal
residuals are larger than expected (averaging around 7Gal) and second, comparison with predicted and observed tides
indicates an apparent distortion of the tidal signal (Fig. 3). Spectral analysis shows that the diurnal component of the
gravity residual is enhanced over the semi-diurnal component relative to the local ocean tide. This would be consistent
with 1D landward pressure diffusion. However, the phase of the tidal gravity signal is found to lead the local ocean tide
in both the diurnal and semi-diurnal components. Such phase behavior suggests the need for a more complex model,
such as has been used to explain tidal-induced pressure measurements in ocean bottom boreholes where phase leads
were observed (Wang and Davis, 1996). We envisage a water-saturated, high-porosity formation below the gravity
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Fig. 10. Comparison between observed gravity rates and averaged GPS vertical rates at four sites in the North American mid-continent. Site acronyms
are explained in Fig. 9. Error bars are standard errors on observed rates.
7. Discussion and conclusions
Measurements at a near-shore site show that the gravity effect of ocean tides can be amplified and distorted by
hydro ogical coupling. Although near-shore sites tend to be less affected by long-term, precipitation-related, ground-
water variations, the gravity effect of hydrologically-coupled, long-term, sea-level change may bias tectonically-related
gravity trends. Further work is required to confirm hydrological coupling at a number of near-shore sites by examining
the g avity res onse to local sea-level at a range of tidal periods. Seasonal variations of soil moisture may produce
large gravity effects, particularly at hilltop sites or sites above sloping terrain but these effects can be modelled ade-
quat ly in high precipitation areas where the soil regularly becomes saturated. Even in areas of extremely high annual
precipitation, the magnitude of the annual soil moisture effect can be negligible depending on the local geology (e.g.,
Ucluelet). Soil moisture modelling at Vancouver Island sites has been very effective in correcting for the change in
gravity during the summer months when soil moisture reduction occurs. The same models could be used to invert the
gravity changes for soil moisture variation, which, together with soil cover data, could be used to estimate the soil
moisture influence on GRACE results.
Analysis of the gravity time series at Ucluelet, a site having minimal seasonal variation, indicates that Cascadia
Subduction Zone “episodic tremor and slip” is accompanied by gravity change, which is most likely caused by mass
redistribution, possibly fluid flow, not height change. Further work is being done to determine the detailed gravity
signature of a specific ETS event and to determine whether the signal is seen at other sites.
An inter-annual variation of unknown origin with a “period” of around 7 years is present at all 11 North-American
absolute-g sites considered in this study. Correcting for this variation brings the long-term gravity trends at mid-
continent sites into agreement with long-term vertical rates from GPS. In addition, the modified gravity rates are also
in agreement with other geomorphological constraints on Laurentide ice-sheet unloading scenarios (Lambert et al.,
2005a,b). The origin of the inter-annual variation is being investigated.
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Fig. 2 – Comparaison entre variations de gravite´ (gravime´trie absolue) et vitesses verticales (GPS)
e´value´es sur plus de 10 ans e 4 sites d’Ame´rique du Nord indique´s sur la carte. Les points s’alignent
bien le long d’une droite de pente -0.18 ±0.03 µGal mm−1 donnant la valeur observe´e du rapport
∆g/∆h et passant par l’origine. Un tre`s bon accord est ainsi obtenu entre observation et pre´d ction
(-0.15 µGal mm−1) du rapp rt. D’apre`s Lambert et al. (2006).
a vacuum, have been carried out repeatedly at five sites in
south-western British Columbia (Figure 1) since the mid
1990s using an FG5 instrument [Niebauer et al., 1995].
Typical AG time series consist of several measurements per
year, each data point being an average over at least one
24-hour period (Figure 2). AG data are corrected for solid
Earth tides, ocean tide loading, atmospheric effects, and
polar motion, as well as for soil moisture [Lambert et al.,
2006].
[8] An inter-annual signal of unknown origin common to
all five sites is identified by combining the data after
removing linear trends (Figure 2, bottom plot). We estimate
an empirical inter-annual correction by smoothing the
combined residuals (Savitzky-Golay smoothing with 2 year
cut-off). Correcting the AG data for this inter-annual signal
has the effect of reducing the errors on the estimated linear
trends, while shifting the trend values by less than 0.1 mGal
yr1 (1 mGal = 10 nm s2). We note that the correlation
with the GPS vertical velocities is much higher for the inter-
annual-corrected AG rates than for the non-corrected ones.
Thus, we use the inter-annual corrected rates at all sites
(Table 1).
[9] The error estimates on the AG rates assume that, at
periods longer than 1 day, the gravity noise spectrum can be
modeled as a first-order Gauss Markov process with a
spectrum index of 2, except at very long periods where
it becomes 0 (white) [Van Camp et al., 2005]. As pointed
out by these authors, the applicability of the Gauss Markov
model to gravity can only be confirmed with much longer
gravity time series. By removing the seasonal soil moisture
gravity signal and a common inter-annual signal with power
in the period range 4–6 years, we attempt to remove the
frequency-dependent part of the noise spectrum, rendering
the residual spectrum white. This procedure also produces
normally distributed gravity residuals with respect to the
linear trends (Figure 2). The variance of the normalized
gravity residuals divided by the number of degrees of
freedom reduces from an average of 1.43 to 0.97 at our
sites. The one-sigma error of a 24-hour gravity value is
taken to be 1.6 mGal, which is the geometric sum of the
known systematic instrumental biases. This is the ‘‘instru-
ment setup’’ error estimated by Van Camp et al. [2005].
4. Gravity/Uplift Ratio
[10] The AG/GPS rate comparison is shown in Figure 3a.
The gravity/uplift ratio is related directly to the solid Earth
processes sampled by the AG and GPS measurements. For
Figure 1. Northern Cascadia vertical GPS velocities. White arrows show vertical GPS velocities aligned to ITRF2000.
Grey shade ellipses are 95% confidence regions (example not to scale). Collocated AG sites are UCLU, NANO, PGCV
(PGC4), ALBH and DRAO. Black triangles are Cascade volcanoes. SG, Strait of Georgia; VI, Vancouver Island.
Table 1. Crustal Uplift, Absolute Gravity, and Relative Sea-Level Rise Ratesa
GPS/AG site TG Location
GPS, mm yr1 AG, mGal yr1 TG, mm yr1
V s T V s T V s T
ALBH Victoria 1.1 0.9 10.7 0.27 0.11 10.5 0.6 0.3 88
PGC4 Patricia Bay 1.8 1.0 7.0 0.06 0.06 9.0 0.1 1.3 26
NANO Nanoose 2.5 0.9 10.7 0.11 0.12 10.5 – – –
UCLU Tofino 2.7 0.9 10.7 0.09 0.07 10.5 1.7 0.6 44
DRAO Penticton 1.2 0.7 * 0.22 0.24 7.0 – – –
SC02 Friday Harbor 0.8 1.3 4.9 – – – 0.9 0.3 62
SEAT Seattle 0.6 0.9 10.7 – – – 2.2 0.2 92
NEAH Neah Bay 3.5 1.0 10.7 – – – 1.6 0.6 44
FTS1 Astoria 2.7 1.4 6.9 – – – 0.4 0.3 77
aV, rate; s, standard error; T, length (yr) of the time series. Asterisk indicates that DRAO velocity is taken from the ITRF2000 realization.
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interseismic deformation in the Cascadia subduction zone,
assuming a Poisson’s ratio of 0.25 and a crustal density of
2800 kg m3, the gravity/uplift ratio is expected to be about
0.19 mGal mm1 [Rundle, 1978]. The AG and GPS data
for DRAO, which is not in the subduction zone, does not
align with that of the other four sites. Thus, we estimate the
AG/GPS relationship for the four sites on Vancouver Island
by solving for a linear model with uncertainties on both
axes (so-called Model II or geometric mean regression, cf.
York [1966]). The best-fit gravity/uplift ratio is 0.24 ±
0.13 mGal mm1 (95% confidence limit), close to the
expected subduction value. However, both vertical GPS
and gravity rates at site NANO are higher than expected
from general 2-D subduction-loading model predictions
[e.g., Flu¨ck et al., 1997], suggesting a more complex
dynamics of the northern Cascadia forearc.
[11] The most significant result of this comparison is
the offset of 0.53 ± 0.30 mGal yr1 (gravity) or 2.2 ±
1.3 mm yr1 (GPS) of the AG/GPS fit from the origin
(Figure 3a), where the errors are 95% confidence limits. The
choice of reference frame for the GPS velocity only affects
the estimated offset at a sub-mm yr1 level. In fact, our
‘‘slowest’’ vertical velocity solution is the one aligned to the
ITRF2005 realization, leading to an AG/GPS offset equiv-
alent to 1.8 ± 1.3 mm yr1, slightly lower than the
ITRF2000-aligned value, but still significantly larger than
zero at the 95% confidence level.
5. Tide Gauge and Regional Sea-Level Rise
[12] Tide gauge data are selected for seven northern
Cascadia sites based on the record length, quality, and the
proximity of a permanent GPS station. The selected sites
have at least 40 years of continuous recording, except for
the Patricia Bay (PGC) site with only 26 years (Figure 4).
Relative sea-level (RSL) analysis is based on monthly
means obtained from the Canadian Hydrographic Service
and the U.S. National Oceanographic and Atmospheric
Administra ion.
Figure 2. Absolute gravity tim series. Top five lots
show gravity data at individual sites (shifted for clarity).
Circles and error bars represent 24-hour data points with
their standard errors. Black lines are best-fit linear models.
Bottom plot shows combined gravity residual a d inter-
annual b st-fit model (cf. text).
Figure 3. Uplift-gravity-sea level combination. (a) Absolute gravity rates versus vertical GPS velocities (in ITRF2000).
Err bars are standard errors. Black and grey lines show best-fit geometric mean model and 95% confidence region
(excluding DRAO outlier). (b) Relative sea-level rise rates versus GPS vertical velocities (in ITRF2000). Error bars are
standard errors. Black and grey lines show best-fit geometric mean model and 95% confidence region. Black dashed line
shows best-fit model for GPS velocities aligned to absolute gravity rates.
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Fig. 3 – Comparaison entre variations d gr vite´ (gravime´trie absolue) et vitesses verticales (GPS)
e´value´es sur 10 ans en diffe´rents sites de la zone de subduction des Cascades. La droite de pente
-0.24 ±0.13 µGal mm−1 expliq e l mieu les observations a` 4 stations (la 5e`me station n’a pas e´te´
prise en compte dans la re´gression line´aire). Les courbes grises donnent l’intervalle de confiance a`
95%. D’apre`s Mazzotti et al. (2007).
6 Introduction ge´ne´rale
Apport de la mission de gravime´trie spatiale GRACE
Nous avons e´tendu notre sujet de the`se a` l’e´tude des variations de gravite´ issues de la mission
spatiale GRACE c. Cette mission a e´te´ lance´e en avril 2002 et fournit, pour la premie`re fois dans
l’histoire de la gravime´trie spatiale, des solutions de champ gravitationnel a` l’e´chelle globale variable
dans le temps, sur des intervalles de 10 a` 30 jours et a` une re´solution maximale de 400 km (Tapley
et al., 2004). Les variations estime´es du champ gravitationnel refle`tent les variations du stock
d’eau sur les continents, les variations de masse des calottes polaires et des glaciers, la circulation
oce´anique, les redistributions de masses dues aux se´ismes, l’effet du rebond post-glaciaire... Ces
nouvelles donne´es ont permis de nombreuses e´tudes, notamment dans les domaines de l’hydrologie
(p. ex. Wahr et al., 2004; Ramillien et al., 2005; Swenson et al., 2006), de la surveillance des
calottes glaciaires du Groenland et de l’Antarctique (Velicogna et Wahr, 2005; Luthcke et al.,
2006a; Velicogna et Wahr, 2006; Ramillien et al., 2006) ou encore de la sismologie, avec la premie`re
de´tection de l’effet d’un se´isme dans des donne´es de gravime´trie spatiale (p. ex. Han et al., 2006;
Panet et al., 2007).
L’inte´reˆt de ces nouvelles donne´es est qu’elles couvrent la Terre entie`re. Cependant, elles se
caracte´risent par un certain niveau de bruit limitant leur re´solution spatiale. Diffe´rentes strate´gies
concernent l’inversion des mesures GRACE: celle-ci peut eˆtre globale (p. ex. Bettadpur, 2007;
Lemoine et al., 2007) ou re´gionale (Han et al., 2005; Rowlands et al., 2005), contrainte par un a
priori (Lemoine et al., 2007) ou libre (p. ex. Bettadpur, 2007). Les solutions de champ gravitationnel
obtenues pre´sentent des niveaux de bruit diffe´rents selon la me´thode de traitement employe´e. Un
filtrage est souvent ne´cessaire pour limiter ce bruit, notamment aux courtes longueurs d’onde du
champ. Il est important de bien estimer le niveau de bruit de ces solutions avant toute interpre´tation
ge´ophysique.
Les donne´es de gravime´trie spatiale de la mission GRACE peuvent eˆtre compare´es a` des donne´es
de gravite´ issues de mesures par des gravime`tres absolus ou supraconducteurs car ces deux types
de donne´es refle`tent les redistributions de masse a` la surface de la Terre et les variations du champ
gravitationnel de la Terre de´forme´e. En Europe, il existe une opportunite´ pour une expe´rience de
validation des donne´es GRACE par les donne´es des gravime`tres supraconducteurs du re´seau GGP d
enregistrant les variations de gravite´ en continu depuis le de´but de la mission GRACE (Andersen
et al., 2005; Hinderer et al., 2006; Crossley et al., 2006).
Les redistributions statiques de masse en surface et en profondeur cre´e´es par les se´ismes de
tre`s forte magnitude sont de´tectables par les satellites GRACE (Sun et Okubo, 2004b,a). Elles sont
particulie`rement importantes pour des se´ismes donnant des de´formations verticales permanentes de
la surface terrestre. Le se´isme de Sumatra-Andaman du 26 de´cembre 2004, de part son me´canisme
au foyer (ayant une composante en faille inverse) et l’ampleur de la zone de rupture, a fortement
marque´ la se´rie temporelle du champ gravitationnel dans la re´gion de Sumatra. La se´paration entre
les diffe´rentes sources ge´ophysiques (i.e. l’hydrosphe`re et la Terre solide) et les diffe´rents effets
(cosismique et postsismique) est cependant ne´cessaire afin d’e´viter toute contamination mutuelle.
c. Gravity Recovery And Climate Experiment
d. Global Geodynamics Project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Dans la 1e`re partie, forme´e par deux articles (l’un publie´ en 2007 dans le Geophysical Journal
International, l’autre accepte´ pour publication dans Pure and Applied Geophysics), nous e´tudions
le rapport ∆g/∆h dans le cas de distributions de charge a` la surface d’un mode`le de Terre e´lastique
a` syme´trie sphe´rique, stratifie´ radialement et sans rotation. Notre approche est avant tout the´orique
et nume´rique. Nous n’utilisons pas d’observations du rapport ∆g/∆h.
Dans le chapitre 1, nous e´tudions le rapport des fonctions de transfert en gravite´ et en de´placement
vertical dans le domaine spectral (au sens des harmoniques sphe´riques) ce qui permet de de´duire des
proprie´te´s inde´pendantes des caracte´ristiques de la source. Le rapport est de´compose´ en diffe´rentes
contributions: effet a` l’air libre, effet d’attraction de la charge locale, effet d’attraction des charges
distantes, effet de redistribution des masses a` l’inte´rieur de la Terre. La sensibilite´ de chaque contri-
bution vis-a`-vis du degre´ harmonique est e´tudie´e dans le but de trouver un rapport inde´pendant
du contenu spectral de la charge. Nous nous inte´ressons aussi a` la limite asymptotique, c’est-a`-dire
pour les hauts degre´s harmoniques, de la partie e´lastique du rapport (somme de l’effet a` l’air libre
et de l’effet de redistribution des masses) qui permet de relier l’approximation sphe´rique a` l’ap-
proximation plane, via l’interpre´tation en terme de gradient de Bouguer. La valeur de cette limite
est calcule´e pour diffe´rents mode`les de Terre, en testant en particulier l’influence de la compressi-
bilite´. Enfin, nous calculons le rapport dans le domaine spatial, pour des calottes sphe´riques, afin
de ve´rifier les re´sultats de´duits de l’e´tude spectrale.
Dans le chapitre 2, apre`s un rappel des aspects the´oriques, nous mode´lisons le rapport ∆g/∆h
pour diffe´rentes charges variables dans le temps et distribue´es a` l’e´chelle globale, calcule´es a` partir
des sorties de mode`les globaux. Les charges e´tudie´es sont l’hydrologie continentale (contenu en eau
des sols et couverture neigeuse), la pression atmosphe´rique et les mare´es oce´aniques diurnes et semi-
diurnes. Pour chaque type de charge, nous calculons un rapport inde´pendant de la fre´quence des
phe´nome`nes (i.e. une admittance) mais variable spatialement. Notre but est d’e´tudier la variabilite´
spatiale de ce rapport, de retrouver les proprie´te´s pre´dites par l’e´tude spectrale ainsi que de relier
la valeur moyenne spatiale du rapport a` une ou plusieurs e´chelles spatiales caracte´ristiques de la
charge.
Dans la 2e`me partie, on e´tudiera les solutions de champ gravitationnel variable issues de la
mission GRACE dans diffe´rents contextes.
Dans le chapitre 1, deux types de solutions globales de champ gravitationnel sont analyse´s et
compare´s, notamment leurs niveaux de bruit. Diffe´rents filtrages permettant de re´duire ce bruit
sont propose´s et compare´s dans les domaines spectral et spatial. Les estimations des variations
saisonnie`res a` partir de ces champs sont compare´es aux estimations des mode`les hydrologiques sur
l’ensemble des continents. Les fonctions de transfert de la Terre pour une charge superficielle sont
donne´es dans diffe´rents observables. Leurs diffe´rentes sensibilite´s aux longueurs d’onde spatiales de
la charge sont mises en e´vidence.
Le chapitre 2 est consacre´ a` l’e´tude des variations annuelles et interannuelles du stock d’eau
sur des bassins hydrologiques europe´ens a` l’aide de mode`les hydrologiques globaux, de donne´es de
gravime´trie spatiale (GRACE) et de donne´es terrestres de gravite´ (gravime`tres supraconducteurs
du re´seau GGP). Nous mettrons en e´vidence les proble`mes de la comparaison entre les donne´es
spatiales et les donne´es terrestres et discuterons, re´sultats a` l’appui, l’inte´reˆt d’une de´composition
en composantes principales (EOF e) des donne´es de gravite´ terrestres.
Le chapitre 3 consiste en un article soumis au Geophysical Journal International. Il concerne
l’estimation de la signature gravitationnelle du se´isme de Sumatra-Andaman du 26 de´cembre 2004 a`
partir des donne´es GRACE. Lors de l’inversion de ces donne´es, nous prenons bien soin d’estimer les
autres sources (variations saisonnie`res de l’hydrologie, aliasing d’ondes de mare´es oce´aniques) afin
e. Empirical Orthogonal Functions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d’e´viter toute contamination du signal sismique. La contamination due aux variations interannuelles
de l’hydrologie et de la circulation oce´anique est estime´e se´pare´ment a` partir de mode`les. De plus, un
soin particulier est apporte´ a` la se´paration des effets cosismique et postsismique. Nous mode´lisons
la signature gravitationnelle cosismique a` partir d’un mode`le de la rupture et d’un mode`le de Terre
re´aliste a` syme´trie sphe´rique, stratifie´, e´lastique, sans rotation et isotrope, et en mode´lisant en outre
la re´ponse statique de l’oce´an.
9Premie`re partie
E´tude du rapport entre la variation
de gravite´ et le de´placement vertical
dus a` une distribution de charges a` la
surface de la Terre
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Chapitre 1
Aspects the´oriques du rapport
Le contenu de ce chapitre a e´te´ publie´ en 2007 dans le Geophysical Journal International (volume
171, nume´ro 3, pages 986-994), sous le titre:
A search for the ratio between gravity variation and vertical displacement due
to a surface load.
Auteurs: C. de Linage, J. Hinderer et Y. Rogister.
Nous nous inte´ressons au rapport ∆g/∆h entre variation de gravite´ et de´placement vertical de
la surface dans le cas d’une variation de la distribution de charges (ou surcharge) a` la surface d’un
mode`le de Terre a` syme´trie sphe´rique, stratifie´, e´lastique et sans rotation. Le calcul des de´formations
d’un tel mode`le de Terre dues a` une surcharge fait intervenir les nombres de Love de surcharge:
ceux-ci caracte´risent la re´ponse a` une charge ponctuelle ou fonction de Green (Farrell, 1972).
Le but de cette e´tude est de comprendre les caracte´ristiques du rapport ∆g/∆h en utilisant des
sources harmoniques, c’est-a`-dire dont le spectre de la de´composition sur la base des harmoniques
sphe´riques ne contient de l’e´nergie qu’a` un seul degre´ harmonique n. Nous e´tudions donc pour
chaque degre´ le rapport des composantes de degre´ n de la variation de gravite´ et du de´placement
vertical. Du fait de la non-line´arite´ du rapport ∆g/∆h vis-a`-vis de la source, cette approche ne
donne pas acce`s a` la fonction de Green du rapport, autrement dit aux composantes de degre´ n de
∆g/∆h. Une telle approche permet ne´anmoins de simplifier fortement l’e´tude the´orique du rapport.
Le rapport ∆g/∆h est de´compose´ en un effet e´lastique (somme des effets du de´placement vertical
et de la redistribution des masses a` l’inte´rieur de la Terre) et un effet d’attraction newtonienne
(somme des effets d’attraction de la charge locale et des charges distantes). Nous retrouvons des
valeurs bien connues du rapport, comme le gradient a` l’air libre (-0.30 µGal mm−1) et le gradient
de Bouguer (-0.20 µGal mm−1). Ainsi, en utilisant diffe´rents mode`les de Terre, nous montrons
que la valeur asymptotique de la partie e´lastique du rapport est e´gale au gradient de Bouguer a`
condition que la dernie`re couche du mode`le de Terre soit incompressible, ce qui permet de relier le
cas sphe´rique a` l’approximation plane. L’e´tude de la sensibilite´ de chaque contribution vis-a`-vis du
degre´ harmonique montre une sensibilite´ croissant avec le degre´ de la charge via le terme d’attraction
de la charge locale. Ceci permet de pre´dire une forte variabilite´ spatiale du rapport a` l’inte´rieur des
masses traduisant la variabilite´ spatiale de la source. Si on omet le terme d’attraction de la charge
locale, le rapport des composantes de degre´ n de la variation de gravite´ et du de´placement vertical
de´pend peu du degre´ pour n & 6. On peut alors de´finir et calculer une moyenne spectrale e´gale
a` -0.26 µGal mm−1 donnant une assez bonne approximation du rapport ∆g/∆h a` l’exte´rieur des
masses. Ce re´sultat est ve´rifie´ a` 20% pre`s dans le domaine spatial pour des calottes sphe´riques de
taille variable.
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Abstract
We study the ratio between the gravity variation and vertical displacement at the surface of a
self-gravitating spherical elastic earth model when a load is applied at the surface. By expanding
both the gravity variation and vertical displacement in series of spherical harmonics, we investigate
the spectral behaviour of the ratio of the harmonic components of the gravity variation and vertical
displacement. Special attention is paid to the asymptotic limit, that is, for large degrees, and to the
mean value for a given degree range, without considering the spectral properties of the load itself.
First, we split the gravity variation into two parts: the first term stems from the direct attraction of
the load, the second one is due to the elastic deformation of the model. The origin of the second term
is twofold: the surface is displaced in the Earth’s gravity field and the position of the Earth’s mass
particles is changed. The ratio between the gravity variation associated to the displacement of the
surface and this displacement is the well-known free-air gradient of -0.30 µGal mm−1. We show, by
considering different earth models, that the ratio between the harmonic components of the elastic
gravity variation (i.e. mass redistribution and free-air effect) and the corresponding components
of the vertical displacement tends to the Bouguer corrected gradient of -0.20 µGal mm−1 when
both the harmonic degree n of the components is very large and the top layer of the earth model is
incompressible. Second, we compute, for each n, the ratio of the components of the gravity variation
and those of the vertical displacement omitting the local Newtonian attraction term. Whereas it
weakly depends on n for n . 6, it is nearly constant for n & 6. By defining an average value for
those ratios, we obtain a fairly good approximation of the ratio between the total gravity variation
and vertical displacement, only valid outside the loaded area, which is -0.26 µGal mm−1. Finally,
to check out our spectral result, we consider the loading effect of spherical caps of various angular
apertures. We find a mean value of -0.21 µGal mm−1 outside the loaded area which is by 20 per
cent in agreement with our spectral result.
1.1 Introduction
It is well known that combining gravity and elevation changes is a powerful tool to interpret
the physical processes underlying the vertical crustal deformation (e.g., Jachens, 1978). Similarly,
repeated gravity measurements are used as a tool to detect height changes (Niebauer et al., 1986;
Zerbini et al., 2001, 2004; Richter et al., 2004). In fact, using both techniques together is the only
way to discriminate between the gravity change due to the vertical displacement from the mass
redistribution contribution (Ballu et al., 2003). The ratio g/u between the variations of gravity and
height, which is sometimes denoted by ∆g/∆h, is almost constant for some specific mechanisms, for
instance the viscous postglacial rebound, as shown by theoretical considerations (Wahr et al., 1995;
James and Ivins, 1998; Fang and Hager, 2001) and indeed observed (Ekman and Ma¨kinen, 1996;
Lambert et al., 2001). It is also worth studying for coseismic deformations (Barnes, 1966; Tanaka
et al., 2001) or deformations having a tectonic origin (Karner and Watts, 1983). Moreover, it gives
a better insight into the physical mechanisms by taking into account the mass transfer effects.
Surface loading due to various phenomena at the Earth’s surface, like ocean tides, continental soil
moisture, or present-day ice melting, also simultaneously induces an elastic deformation of the Earth
and alters gravity, which leads to large g/u values when a Newtonian direct attraction is present
(de Linage et al., 2006). The most classical ratio is the free air gradient close to -0.3 µGal mm−1,
which corresponds to a pure geometrical effect without any mass transfer. A modified version is
the so-called Bouguer corrected gradient close to -0.2 µGal mm−1 where the mass effect due to
surface density is taken into account and reduces the free air term. This Bouguer effect is in general
considered in the plane approximation.
We will investigate in this paper how we can relate the g/u ratio of the elastic deformation
of a self-gravitating spherical earth model due to a surface loading to the free-air gradient of
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-0.3 µGal mm−1 or the Bouguer corrected gradient of -0.2 µGal mm−1. We will also investigate
the relevance of determining a mean ratio between vertical displacement and gravity in the case
of surface loads. In Section 1.2, we split the g/u ratio into different contributions and study their
sensitivity to the harmonic degree. Then we focus in Section 1.3 on the asymptotic limit of the
elastic part of the ratio and discuss its interpretation as a special kind of Bouguer correction for
different earth models. Finally, in Section 1.4, we propose a mean value for g/u in the spectral
domain, omitting the direct attraction of the local mass, and test it in the spatial domain using
spherical caps.
1.2 Vertical displacement and gravity variation induced by a sur-
face load
We consider a load distribution σ at the Earth’s surface that can be written at a point of
colatitude θ and longitude λ as a series of spherical harmonics Y mn (θ, λ) of degree n and order m:
σ(θ, λ) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
σmn Y
m
n (θ, λ) (1.1)
and we study the static response of a spherically symmetric, non-rotating, elastically isotropic
(SNREI) earth model to this loading. We describe the vertical displacement and gravity variation
in Sections 1.2.1 and 1.2.2, respectively.
1.2.1 Vertical displacement
In the spatial domain, the Earth’s deformation is given by the spatial convolution between the
load and a specific Green’s function. The vertical displacement u at the Earth’s surface induced by
the load σ can be written:
u(θ, λ) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
umn σ
m
n Y
m
n (θ, λ), (1.2)
where umn is the degree n, order m component of the transfer function of the vertical displacement.
By convention, u is positive upwards. Since umn does actually not depend on m for a spherical
model,
u(θ, λ) =
∞∑
n=0
unσn(θ, λ), (1.3)
where un = umn and σn(θ, λ) =
∑n
m=−n σ
m
n Y
m
n (θ, λ).
For a point mass load located at the pole of a sphere of radius a, we have
σn =
(2n+ 1)
4pia2
. (1.4)
Therefore, un is obtained by dividing the degree n term of the corresponding Green’s function
(Farrell, 1972) by σn:
un =
3
ρ
1
2n+ 1
h′n, (1.5)
where h′n is the vertical elastic load Love number of degree n and ρ is the Earth’s mean density. un
is a decreasing function of n that tends to zero as n tends to infinity. It is mainly sensitive to the
low degrees of the source, that is, to its large spatial wavelengths.
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1.2.2 Gravity variation
As for the vertical displacement, the variation of the surface gravity g induced by the load σ
can be written
g(θ, λ) =
∞∑
n=0
gnσn(θ, λ), (1.6)
where gn is the degree n term of the transfer function of the gravity variation. By convention, g is
positive downwards. Note that g stands for a variation and not for the absolute gravity value. Both
in the spatial and spectral domains, the gravity variation can be split into different contributions:
g(θ, λ) = gN + gE (1.7)
in the spatial domain and
gn = gNn + g
E
n (1.8)
in the spectral domain. The Newtonian attraction gN is the direct attraction of the load and the
elastic term gE is an indirect effect due to Earth’s elasticity. gN itself is then decomposed into two
terms: gN, local is due to the mass located at (θ, λ) and gN, global is due to the lateral contribution
of the load. gN, local corresponds, in the spatial domain, to the convolution of a delta function with
the load. gE is also split into two terms: gE, u is the free-air effect, which corresponds to the vertical
displacement of the Earth’s surface in the initial gravity field, and gE,m, which is due to the mass
redistribution inside the Earth. Consequently,
g(θ, λ) = gN, global + gN, local + gE, u + gE,m (1.9)
and, of course,
gn = gN, globaln + g
N, local
n + g
E, u
n + g
E,m
n . (1.10)
Merriam (1980) computes the gravitational perturbation due to a surface load using a harmonic
approach. Adapting his results to our notation, we have:g
N, global
n
gE, un
gE,mn
 = −3g0
aρ
1
2n+ 1
 −122h′n
−(n+ 1)k′n
 , (1.11)
where k′n is the gravitational elastic load Love number of degree n, a is the Earth’s mean radius
and g0 is the gravity at the surface of a spherical earth model of radius a and mean density ρ.
Summing gE, un and g
E,m
n , we obtain the elastic term gEn of eq. (1.8):
gEn = −
3g0
aρ
2h′n − (n+ 1)k′n
2n+ 1
. (1.12)
gN, localn is discontinuous at the loaded surface. We have to distinguish the two cases (Merriam,
1980):
– If the surface is approached from below, that is, r → a−,
gN, localn = −
3g0
aρ
n+ 12
2n+ 1
= −2piG, (1.13)
where we have used the relation 3g0/aρ = 4piG, G being the universal constant of gravitation.
Consequently, we obtain for gNn :
gNn = −
3g0
aρ
n
2n+ 1
, (1.14)
which can be found by dividing the degree n term of the corresponding Green’s function
(Farrell, 1972; Spratt, 1982) by (2n+ 1)/4pia2;
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– If the surface is approached from above, that is, r → a+, we can similarly find
gN, localn =
3g0
aρ
n+ 12
2n+ 1
= 2piG (1.15)
and
gNn =
3g0
aρ
n+ 1
2n+ 1
. (1.16)
The Newtonian attraction gNn , given by eqs. (1.14) or (1.16), explicitly depends on n. The term
gEn , given by eq. (1.12) is not only an explicit function of n: it implicitly depends on n through h
′
n
and k′n, which are model-dependent. For realistic earth models, it can be shown that gEn is sensitive
to the lowest degrees and cancels as n tends to infinity. In other words, it is not negligible for
large-scale sources but is negligible for localized loads.
1.2.3 Ratio between gravity variation and vertical displacement
The ratio between gravity variation and vertical displacement is generally not linear with respect
to the source. Thus, the degree n term of g/u is generally not gn/un. However, we do not want to
consider a specific geometry for the source and shall study the ratios gn/un for every degree n of
the source. Moreover, a constant ratio in the spectral domain leads also to a constant in the spatial
domain.
Taking into account eqs (1.5), (1.14) and (1.16), gNn /un can be written:
– if r → a−,
gNn
un
= −g0
a
n
h′n
(1.17)
– if r → a+,
gNn
un
=
g0
a
n+ 1
h′n
(1.18)
Taking into account eqs (1.5) and (1.11), we obtain, on the one hand,
gE, un
un
= −2g0
a
, (1.19)
which is the free-air vertical gradient at the surface of a spherical earth model of radius a and
surface gravity g0. Since a = 6371 km and g0 = 9,81 m/s2, we have g
E, u
n /un = -0.3080 µGal mm−1.
For any load, the effect of the vertical displacement in the initial gravity field can be taken into
account by using this ratio.
On the other hand, we have
gE,mn
un
=
g0
a
(n+ 1)k′n
h′n
, (1.20)
which, obviously, depends on n.
Ratios gNn /un, given by eq. (1.18), and g
E
n /un are plotted against n in Fig. 1.1. We have used
the PREM model (Dziewonski and Anderson, 1981) that we have modified by replacing the upper
15 km of the model by a 15-km-thick crust of density 2500 kg m−3. The changes that we have
brought to the original PREM are described in Table 1.1.
As n increases, the term containing the Newtonian attraction becomes the dominant term
in g/u. Its absolute value increases by two orders of magnitude between n = 2 and n = 2000
whereas the elastic contribution gEn /un has a spectrum that is much flatter over that range, being
approximately -0.2 µGal mm−1 as shown in Fig. 1.2. We have plotted separately the two terms
gE,un /un and g
E,m
n /un, given by eqs (1.19) and (1.20) respectively, in Fig. 1.2. Of course, g
E,u
n /un
has the constant value -0.3080 µGal mm−1. In the next section, we discuss the limit of gE,mn /un as
n tends to infinity.
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Fig. 1.1 – For the modified PREM model given in Table 1.1, total ratio gn/un of the harmonic
coefficients of the transfer functions of gravity and vertical displacement versus harmonic degree n
(full line), Newtonian attraction term gNn /un given by eq. (1.18) (filled diamonds), and elastic term
gEn /un given by the sum of g
E,u
n /un (eq. 1.19) and g
E,m
n /un (eq. 1.20) (open diamonds). A zoom
on the lowest degrees is shown by the bottom panel. The full line showing the total ratio, which is
dominated by gNn /un, almost coincides with the filled diamonds. The terms g
E,u
n /un and g
E,m
n /un
are plotted separately in Fig. 1.2.
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Fig. 1.2 – Same as Fig. 1.1 for gE,un /un (open squares), which is the free-air vertical gradient of
gravity, and gE,mn /un (open circles), which is due to mass redistribution.
1.3 Asymptotic limit of gE/u
1.3.1 Interpretation of the limit in the plane approximation - Bouguer correc-
tion
We now focus on the ratio gEn /un and particularly on g
E,m
n /un, which is the part that varies
with n. As shown in Fig. 1.2, this ratio rapidly tends to a finite non-zero limit. We will relate the
asymptotic value to the corresponding ratio in the plane approximation. When n is large, only the
most superficial layers of the Earth deform. The corresponding spatial wavelength is very small,
tending to zero as n tends to infinity, since the wavelength for a degree n deformation is of the
order of 2pia/n. For the small wavelengths, the surface of the Earth can be locally approximated
by a flat surface. As explained in Section 1.2.2, the local Newtonian attraction is 2piGσ, which is
the gravity field of an infinite plate of surface density σ.
In the same way, gE,mn can be interpreted as the attraction of the redistributed material inside
the Earth. For large n, we assume that it is the attraction of a Bouguer plate, the density of which
has to be determined. We aim at finding the condition under which this assumption is valid.
Originally, the concept of the Bouguer plate is used in the plane approximation to remove the
effect of the masses located above the geoid from gravity measurements at the Earth’s surface. The
Radius (km) ρ (kg m−3) vp (m s−1) vs (m s−1) Qκ Qµ
6346.6 PREM PREM PREM PREM PREM
6356.0 2800 (2900) PREM PREM PREM PREM
6368.0 2500 (2600) PREM PREM PREM PREM
6371.0 2500 (1020) 5800 (1450) 3200 (0) PREM 600 (∞)
Tab. 1.1 – Upper layers of a modified oceanless PREM model. ρ, VP and VS, and Qκ and Qµ
are the density, seismic wave velocities and quality factors, respectively. Values in brackets are the
original PREM values (Dziewonski and Anderson, 1981).
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resulting quantity is the well-known Bouguer anomaly. The complete Bouguer correction consists
in removing the free-air displacement effect and the Newtonian attraction of a Bouguer plate, that
is, an infinite plane layer of thickness h and density ρ (Heiskanen and Moritz, 1967, pp. 130 – 133):
δg = −2g0
a
h+ 2piGρh. (1.21)
This is also called the simple Bouguer correction in contrast to the refined Bouguer correction that
requires a further terrain correction. If the thickness of the plate h is expressed in mm, the first
term in eq. (1.21) is −0.3080h µGal. Therefore, δg = −0.1967h µGal for ρ = 2670 kg m−3, or
δg = −0.2032h µGal for ρ = 2500 kg m−3. The value ρ = 2670 kg m−3 is the mean standard
density of the continental crust. The ratio δg/h, where δg is given by eq. (1.21), is also called the
Bouguer corrected gradient.
The limit of gEn /un in Fig. 1.2 is -0.2350 µGal mm
−1. Since this value is close to the Bouguer
corrected gradient, we put h = u for large n and define an equivalent density by ρ˜ = σ/u. In other
words, we want to interpret the limit value of the ratio gE,mn /un as the Bouguer effect of a plane
layer of equivalent density ρ˜ and thickness u such that
lim
n→∞
gE,mn
un
= lim
n→∞
g0
a
(n+ 1)k′n
h′n
= 2piGρ˜. (1.22)
To determine when this equivalent density is actually the density of the uppermost layer, we
compute it for different earth models in the following subsection.
1.3.2 Numerical investigation of equivalent density ρ˜
We compute the elastic load Love numbers h′n and k′n up to degree 3000 to achieve convergence.
Each asymptotic limit that we give is estimated for that degree.
Homogeneous incompressible earth model
To begin with, we consider a homogeneous incompressible Earth of density ρ and rigidity µ.
We easily find the following analytical expressions for the load Love numbers h′n and k′n:
h′n = −
2n+ 1
3
n
(2n2 + 4n+ 3) µρg0a + n
(1.23)
and
k′n = −
n
(2n2 + 4n+ 3) µρg0a + n
. (1.24)
Hence the limits of h′n and k′n as n tends to infinity:
lim
n→∞h
′
n = −
g0ρa
3µ
(1.25)
and
lim
n→∞(n+ 1)k
′
n = −
g0ρa
2µ
. (1.26)
Therefore,
lim
n→∞
g0
a
(n+ 1)k′n
h′n
=
3g0
2a
= 2piGρ. (1.27)
The approximation of a Bouguer effect is valid because the density of the Bouguer plate is the
same as the density of the redistributed masses. If ρ is the Earth’s mean density (i.e. 5517 kg m−3)
then the limit given by eq. (1.27) is 0.2312 µGal mm−1 and the Bouguer corrected gradient is
-0.0767 µGal mm−1.
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Fig. 1.3 – Ratio gE,mn /un for different earth models and effect of a Bouguer plate of density
2500 kg m−3, which is the density of the crust in the models (eq. 1.20).
Stratified incompressible earth model
In this subsection and the next one, we use our modified PREM (Table 1.1). Moreover, we
multiply the P-wave velocity throughout the model by 1000 to mimic incompressibity. As shown
in Fig. 1.3, we have
lim
n→∞
gE,mn
un
= 0.1048µGalmm−1 (1.28)
which corresponds to the Bouguer effect of a plate of density ρ˜ equal to 2500 kg m−3, that is,
exactly the density of the crust , indicating that the redistributed material comes from the crust.
The corresponding Bouguer corrected gradient is then -0.2032 µGal mm−1.
Fang and Hager (2001) have carefully studied the response of a viscoelastic Maxwell Earth. They
found that the viscoelastic load Love numbers of a compressible model with a Maxwell rheology can
be related to each other through a pseudo-surface density depending on n. They split this density
into a part coming from the elasticity and a part coming from viscosity. They show that the latter
is equal to the pseudo-surface density found for an incompressible elastic earth model. Therefore,
we can deduce from their results that the limit given by eq. (1.28) and the interpretation of the
equivalent density ρ˜ for an elastic incompressible earth model also apply to the viscous response of
a compressible Maxwell earth model.
Stratified compressible earth model with incompressible crust
To mimic incompressibility in the crust only, we multiply by 1000 the P-wave velocity in the
crust of our modified PREM (Table 1.1). As shown in Fig. 1.3, the ratio gE,mn /un tends, although
more rapidly, to the same limit as in the fully incompressible case given by eq. (1.28). Again, the
limit can be interpreted as a Bouguer effect with an equivalent density ρ˜ of 2500 kg m−3, which is
the density of the crust.
As shown by the top panels in Fig. 1.4, deformation and mass redistribution are clearly localized
in the crust for degrees larger than 2000. Beyond this value the load numbers H ′n and K ′n are close
to 0 and -1, respectively, at the bottom of the crust, which means that there is neither vertical
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deformation nor mass redistribution below that boundary. H ′n and K ′n are dimensionless load
numbers defined, for any r < a, as the load Love numbers h′n and k′n defined for r = a.
Stratified compressible earth model
As shown in Fig. 1.3, we have
lim
n→∞
gE,mn
un
= 0.0730µGalmm−1, (1.29)
hence,
lim
n→∞
gEn
un
= −0.2350µGalmm−1. (1.30)
This new value of the Bouguer corrected gradient is 16 per cent smaller than the value found in
Sections 1.3.2 and 1.3.2. The equivalent density ρ˜ is 1742 kg m−3, which is smaller than the density
of the crust.
As shown by the bottom panels in Fig. 1.4, deformation and mass redistribution are localized
in the crust for degrees larger than 2000. Beyond this value the numbers H ′n and K ′n are close to
0 and -1, respectively, at the bottom of the crust. So the redistribution of material occurs again
within the crust, although the equivalent density ρ˜ is not the density of the crust.
In comparison to those of a model with an incompressible crust, the vertical load numbers H ′n
of a compressible model are larger in the crust, indicating that the deformation of a compressible
material is larger than that of an incompressible one. For example, the difference between the load
Love numbers h′2000 of both models reaches 45 per cent of h′2000 for the model with an incompressible
crust (left-hand panels in Fig. 1.4). On the contrary, the relative difference between the gravitational
load numbers K ′n, for degrees larger than 500, is smaller than 0.5 per cent everywhere in the crust,
showing that the mass redistribution is the same in both cases (right-hand panels in Fig. 1.4).
1.4 Spectral mean value of g/u
We now want to extend our reasoning to the entire spectrum of the source, from n=2 to ∞,
for a stratified, compressible and elastic earth model and define a constant ratio between gravity
and displacement, as Fang and Hager (2001) did in the viscous case when they were focusing on
postglacial rebound issues. As mentioned in Section 1.3.2, they showed that compressibility plays no
role in the viscous response of a Maxwell Earth. Therefore, the mean ratio between the displacement
u and the gravity variation gE,m that is found in the elastic incompressible case is also valid in the
viscous case. This value is obtained by averaging a spectral pseudo-surface density 〈ρ˜〉 from degree
2 to 40 of the source spectrum so that (Fang and Hager, 2001, eq. 18):
u
gE,m
=
1
2piG〈ρ˜〉 ≈ 6.5mmµGal
−1, (1.31)
where 〈ρ˜〉 ≈ 3500 kgm−3 is the mean density of the upper mantle. The average is taken from
degree 2 to 40 and not from degree 7 to 40 as written by Fang and Hager (2001) (Fang, personal
communication, 2006). The inverse of u/gE,m gives 2piG〈ρ˜〉 ≈ 0.15µGalmm−1, which can also be
obtained by averaging the ratio gE,mn /un from degree 2 to 40 (Fig. 1.3). This gives a Bouguer
corrected gradient of -0.15 µGal mm−1 after adding the free-air gradient.
Although this method does not take into account the shape of the source through its components
σn, the ratio gE,m/u is constant whatever the load geometry and history are, as well as for different
viscosity profiles as shown numerically and theoretically by Wahr et al. (1995).
1.4 Spectral mean value of g/u 21
6290 6300 6310 6320 6330 6340 6350 6360 6370
−7
−6
−5
−4
−3
−2
−1
0
radius in km
lo
ad
 L
ov
e 
nu
m
be
r h
’ n
 
 
n = 500
n = 1000
n = 2000
n = 3000
6290 6300 6310 6320 6330 6340 6350 6360 6370
−1
−0.8
−0.6
−0.4
−0.2
0
radius in km
lo
ad
 L
ov
e 
nu
m
be
r k
’ n
 
 
n = 500
n = 1000
n = 2000
n = 3000
6290 6300 6310 6320 6330 6340 6350 6360 6370
−7
−6
−5
−4
−3
−2
−1
0
radius in km
lo
ad
 L
ov
e 
nu
m
be
r h
’ n
 
 
n = 500
n = 1000
n = 2000
n = 3000
6290 6300 6310 6320 6330 6340 6350 6360 6370
−1
−0.8
−0.6
−0.4
−0.2
0
radius in km
lo
ad
 L
ov
e 
nu
m
be
r k
’ n
 
 
n = 500
n = 1000
n = 2000
n = 3000
Fig. 1.4 – Variation in the uppermost-80 km of the load numbers H ′n (left-hand panels) and K ′n
(right-hand panels) for different harmonic degrees n and for a modified PREM (Table 1.1) with an
incompressible (top panels) or compressible (bottom panels) crust. The vertical dotted line shows
the bottom of the 15-km-thick crust.
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1.4.1 Definition
Again, we consider the deformation of an elastic compressible earth model caused by, for
example, glacial unloading (Present-Day Ice Melting of glaciers and ice caps), or hydrological loa-
ding due to both continental soil moisture and snow cover. As Fang and Hager (2001) did, we can
average gE,mn /un over n (Fig. 1.3) and get a constant ratio in the spatial domain, thereby linking
the effect of mass redistribution to the vertical displacement. However, the introduction of an equi-
valent density is meaningless for a compressible earth model, since the asymptotic limit cannot be
physically interpreted by means of the density of the underlying material. Furthermore, we have to
add the free-air gradient to this mean ratio to take the effect of vertical displacement into account.
Lastly, the gravity variation of an elastic model involves the Newtonian attraction term gN
(eq. 1.7), whereas this term vanishes for a viscoelastic model because of the time-lag between
the excitation, for instance the melting of ice caps, and the viscoelastic response, for instance the
corresponding postglacial rebound. In Section 1.2.2, we have seen that gN is dominant if a load is
present at the observation point. In this case, it does not make sense to search for a ratio between
the observed gravity variation and the vertical displacement because it would be too dependent on
the load geometry. However, if there is no load at the observation point, that is, σ(θ, λ) = 0, we
have, according to eqs (1.13) and (1.15):
gN, local(θ, λ) =
∞∑
n=0
gN, localn σn(θ, λ) = ±
∞∑
n=0
2piGσn(θ, λ) = ±2piGσ(θ, λ) = 0 (1.32)
The local attraction term is zero. This case applies to the oceanic loading observed inland and
hydrological loading observed in desert areas without any water in the soil. Although there is no
mass loading locally, the gravity perturbation and vertical displacement due to a remote load are
obviously not zero. The Newtonian attraction gN only contains the global attraction term gN, global
given by eq. (1.11), which is significant only for the smallest degrees and tends rapidly to zero for
n & 10.
As a consequence, we now consider the following ratio:
gN, globaln + gEn
un
=
g0
a
(
1
2h′n
− 2 + (n+ 1)k
′
n
h′n
)
. (1.33)
We plot gN, globaln /un, gEn /un, and their sum as a function of n in Fig. 1.5. On the contrary to gn/un
(Fig. 1.1), the new ratio defined by eq. (1.33) (full line in Fig. 1.5) is not monotonously increasing
with n but, for n ≥ 2, varies between -0.2881 µGal mm−1 for n = 6 and -0.2467 µGal mm−1 for
n = 3000. We compute the spectral mean value of the ratio (gN, globaln +gEn )/un over different ranges
of values for n. The mean value is much influenced by the smallest degrees (n . 6) but is a slowly
increasing function of nmax, the maximum value that we consider for n. However, since g/u does
not only depend on the spatial coordinates as a combination of Legendre polynomials, but is also
weighted by the spectral content of the source, the choice of the spectral range for the mean value
is somehow secondary. The average over degrees 2 (respectively 1) to 50 is -0.2605 µGal mm−1
(respectively -0.2578 µGal mm−1). We take -0.26 µGal mm−1 as a representative value.
In a study of the effects of present-day ice melting in Antarctica, James and Ivins (1998)
obtained a ratio of -0.27 µGal mm−1 by roughly averaging eq. (1.33) over n. They argue that the
sum of gN, globaln and g
E,m
n represents about 10-20 per cent of the free-air term gE, u but is of opposite
sign, so that the mean of the ratio given by eq. (1.33) approximately amounts to 85 per cent of the
free-air gradient. They do not give a range of degrees over which this ratio would be valid. However,
we find this value by averaging the ratio from n=2 to nmax = 22. In spite of the difference in the
computation of this mean ratio, their value is very close to ours.
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Fig. 1.5 – Assuming that there is no local mass load, ratio gn/un given by eq. (1.33) (full line).
The contribution of the Newtonian attraction term is shown by the filled diamonds and the elastic
term by the open diamonds. In comparison to Fig. 1.1, the Newtonian attraction term does not
dominate gn/un anymore because it only contains the global Newtonian attraction term g
N, global
n .
1.4.2 Application to spherical caps
We now investigate the significance of the mean value derived in the previous subsection. We
consider a spherical cap of angular aperture α and uniform surface density σ = 10 kg m−2 cor-
responding to 1 cm of equivalent water height. We multiply the coefficients of a load of unit mass
uniformly distributed over a cap (Farrell, 1972) by the mass of the cap, which is 2pia2(1− cosα)σ,
and obtain:
σ0 =
σ
2
(1− cosα) (1.34)
and
σn =
σ
2
(P 0n−1(cosα)− P 0n+1(cosα)), for n ≥ 1. (1.35)
In order to compute the loading effect of the cap, we truncate the series of eqs (1.3) and (1.6)
at n = 1000. We are first interested in knowing the gravity variation above the ice cap. Thus, we
consider eq. (1.16) for the Newtonian attraction. The origin of the system of reference for computing
the vertical displacement is the centre of mass of the {Earth + load} system.
In Fig. 1.6, we show g, u, and g/u, as a function of the angular distance θ from the centre of
the cap, for three spherical caps of respective angular apertures 5◦, 10◦, and 30◦. Fig. 1.7 displays
the different contributions of g/u. The gravity variation is significant above the cap, where θ 6 α,
abruptly decreases at the edge, and tends to zero outside. Although the variation of the vertical
displacement at the edge of the cap is steep, it is a smoother function than the gravity change and
tends more slowly to zero. For θ < α, g/u strongly depends on the size of the cap. Its amplitude is
mostly due to the local Newtonian attraction part that is significant above the cap and zero outside
(Fig. 1.7, top left-hand panel) and, to a smaller extent, to the global Newtonian attraction part (Fig.
1.7, top right-hand panel) as well as the elastic contribution (Fig. 1.7, bottom left-hand panel). The
ratio gE/u approaches the limit given by eq. (1.30) as the radius of the cap gets smaller. Outside the
cap, for θ . 60◦, the total ratio is remarkably constant. We limit ourselves to this range for θ, which
is sufficiently large with respect to the size of the caps that we consider. Since the local Newtonian
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Fig. 1.6 – Gravity variation (top left-hand panel), vertical displacement (top right-hand panel) and
their ratio (bottom panel) induced by spherical caps of angular apertures α = 5◦, 10◦, and 30◦, as
a function of the angular distance θ from the centre of the cap.
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Fig. 1.7 – Decomposition of the total ratio g/u induced by spherical caps shown in the bottom panel
of Fig. 1.6 with respect to the different contributions: gN, local/u (top left-hand panel), gN, global/u
(top right-hand panel), gE/u (bottom left-hand panel) and (gN, global + gE)/u (bottom right-hand
panel).
attraction is zero outside the cap as shown by eq. (1.32), g/u is the sum (gE + gN, global)/u of the
elastic and global Newtonian attraction contributions displayed in the bottom right-hand panel of
Fig. 1.7. On the contrary to their sum, none of these contributions is constant: gE/u increases with
θ while gN, global/u decreases with θ. However, if we add the two terms, then the resulting ratio is
nearly constant. The average values of (gN, global + gE)/u from the edge of the cap to θ = 60◦ are
-0.21, -0.20, and -0.22 µGal mm−1 for α = 5◦, 10◦, and 30◦, respectively. These mean values are
equal to the average values of (gN, global+ gE)/u over the cap: as a consequence, they could be used
to isolate the ratio gN, local/u over the cap and, provided that both g and u are known, to isolate
the term gN, local. Moreover, they are reasonably close to -0.26 µGal mm−1, which is the value that
we have obtained in the previous subsection.
Therefore, (gN, global + gE)/u is the only ratio that does almost not depend on the size of the
cap nor on the distance from its centre.
From this application, we can draw three main conclusions:
1. Outside the cap, up to a maximum angular distance of 60◦ from the centre of the cap, g/u is
nearly constant and does not depend on the size of the cap.
2. The relative difference between the mean value of g/u outside the cap and the mean value
computed in Section 1.4.1 is approximately 20 per cent. Therefore, the latter mean value is a
fairly good estimate of the correct value.
3. On the cap, g/u depends on the size of the cap. However, using the ratio (gN, global + gE)/u =
-0.26 µGal mm−1, we can separate the ratio gN, local/u from the other contributions in g/u.
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If both g and u are known, then the local Newtonian attraction term gN, local can be isolated
in the gravity variation g.
1.5 Conclusion
First, we have studied the spectral behaviour of the ratio gn/un of the harmonic components
of the gravity variation g and vertical displacement u at the loaded surface of a spherical earth
model without considering the spectral properties of the load itself. We have split the ratio of the
respective transfer functions gn and un of g and u into two contributions: the ratio gNn /un between
the Newtonian attraction term of gn and un, and the ratio gEn /un between the elastic part of gn
and un. We have shown that the local Newtonian attraction term is dominant at the points where
the load is applied. As a consequence, over the loaded area, the ratio g/u strongly depends on the
shape of the load. Moreover, gEn /un is sensitive to the lowest harmonic degrees but tends to a finite
limit when n becomes large. Its constant part is the free-air gradient, which is -0.3080 µGal mm−1
and is independent of the shape of the load. It is due to the vertical displacement of the surface in
the Earth’s gravity field. By using different elastic earth models, we have shown that, provided that
the uppermost layer is incompressible, the limit, for large n, of gEn corresponds to the attraction of
a Bouguer plate whose density is equal to the density of the uppermost layer, added to the free-air
gradient. In this case, the asymptotic limit of gEn /un is equal to the Bouguer corrected gradient,
that is -0.2032 µGal mm−1 for a crust of density 2500 kg m−3. However, this interpretation is not
valid if the top layer is compressible. The limit of the ratio is then 16 per cent smaller than the
Bouguer corrected gradient, that is, -0.2350 µGal mm−1 for the same density of the top layer.
We have also aimed at validating the approximation that the ratio g/u at the loaded surface
of a spherical earth model is nearly constant outside the load. We have shown that gn/un is
nearly constant if the local Newtonian attraction term is omitted and is almost independent of the
physical and geometrical properties of the load. Therefore, for any load, we have proposed a value
of -0.26 µGal mm−1, which is the mean of gn/un over degrees 2-50, as a representative value for
g/u outside the loaded area. We have checked out this result in the spatial domain, by computing
the ratio for spherical caps of various angular apertures. Outside the loaded area, up to a maximum
angular distance of 60◦ from the centre of the cap, the ratio is indeed nearly constant. Its mean
value on this range is -0.21 µGal mm−1 which is by 20 per cent in agreement with our spectral
mean value. Outside the loaded area, this mean ratio can be used to infer g or u from one another.
Over the loaded area, it may be used to separate the local Newtonian attraction effect in g/u from
the other contributions.
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Investigation nume´rique du rapport a`
l’aide de mode`les globaux de charges
Le contenu de ce chapitre a e´te´ accepte´ pour publication dans Pure and Applied Geophysics
(nume´ro spe´cial: Deformation and Gravity Change: Indicators of Isostasy, Tectonics, Volcanism
and Climate Change) sous le titre:
Variability of the gravity-to-height ratio due to surface loads.
Auteurs: C. de Linage, J. Hinderer et J.-P. Boy.
Apre`s des rappels the´oriques du chapitre pre´ce´dent sur le rapport ∆g/∆h pour des charges
harmoniques, nous conside´rons la variabilite´ du rapport ∆g/∆h dans le domaine spatial pour des
distributions de charge de contenu spectral quelconque variables dans le temps. Celles-ci constituent
les sorties de mode`les me´te´orologiques ou oce´aniques globaux. Le rapport ∆g/∆h est alors calcule´
nume´riquement sur l’ensemble des continents en e´liminant le temps par re´gression line´aire entre la
variation de gravite´ et le de´placement vertical induits par la distribution de charge. Nous conside´rons
trois exemples de surcharges:
1. la surcharge hydrologique par l’interme´diaire d’estimations de l’humidite´ du sol et de la
couverture neigeuse,
2. la surcharge atmosphe´rique graˆce aux estimations de la pression de surface, et en supposant
une re´ponse des oce´ans en barome`tre inverse,
3. la surcharge oce´anique pour les ondes de mare´es M2, S2, K1 et O1 via les pre´dictions de
l’amplitude et de la phase de chacune de ces principales ondes.
Ces trois cas de figure permettent d’e´tudier diffe´rentes configurations spatiales: cas ou` la charge
locale est situe´e au-dessus (atmosphe`re) ou au-dessous (hydrologie) du gravime`tre, ou cas ou` les
masses locales sont quasi nulles voire inexistantes (zones de´sertiques pour l’hydrologie, continents
pour les mare´es oce´aniques). L’e´tude de l’effet de la composante neigeuse permet aussi de mettre
en e´vidence la sensibilite´ au degre´ 1 de la charge du rapport ∆g/∆h lorsque celui-ci est calcule´
dans le repe`re lie´ au centre de masse du syste`me {Terre solide + charge}. Nous interpre´tons la
variabilite´ spatiale du rapport a` la lumie`re de nos conclusions de´duites de l’e´tude the´orique du
chapitre pre´ce´dent. Dans le cas de l’hydrologie, par exemple, nous observons que le rapport de´pend
fortement de la taille des bassins a` l’inte´rieur des masses et est beaucoup moins variable a` l’exte´rieur
des masses. Dans ce dernier cas, nous validons l’utilisation de la moyenne spectrale e´gale a` -0.26
µGal mm−1.
28 Chapitre 2 : Investigation nume´rique du rapport
Abstract
We study the ratio between the gravity variation and vertical displacement on the surface of a
self-gravitating earth model when a surface load is applied. We adopt a theoretical and numerical
point of view, excluding any observations. First, we investigate the spectral behavior of the ratio
of the harmonic components of the gravity variation and vertical displacement. Then, we model
the gravity-to-height ratio for different surface loads (continental hydrology, atmospheric pressure,
ocean tides) using outputs of global numerical models in order to relate the predicted spatial values
to theoretical mean values deduced from the spectral domain. For locations inside loaded areas,
the ratio is highly variable because of the Newtonian attraction of the local masses and depends
on the size of the load. For the hydrological loading (soil moisture and snow), the mean ratio over
the continents is -0.87 µGal mm−1, but increases with decreasing size of the river basins. For the
atmospheric loading, assuming an inverted-barometer response of the ocean, the ratio is positive,
with larger values for high latitudes (0.49 µGal mm−1) — particularly on the coasts — than for
lower latitudes (0.30 µGal mm−1). The ratio, however, is much less variable outside the loaded
areas: in desert areas such as the Sahara and Arabia, its mean value is -0.28 µGal mm−1. For the
ocean tidal loading, we find a mean ratio of -0.26 µGal mm−1 over the continents for the diurnal
tidal waves. Both results are close to the theoretical mean value of -0.26 µGal mm−1 combining
elastic and remote attraction contributions.
2.1 Introduction
Ground gravity measurements are very often collocated with measurements of surface vertical
displacements in Earth science studies. This holds for all campaigns of applied geophysics because
gravity has to be corrected for elevation changes in various ways (e.g. free air correction, Bou-
guer correction). In solid Earth geophysics, collocated gravity and position measurements are also
strongly favored in studies dealing with post-glacial rebound (PGR) (Lambert et al., 2001, 2006;
Ekman and Ma¨kinen, 1996; Ma¨kinen et al., 2007), tectonic motions (Jachens, 1978; Karner and
Watts, 1983; Ballu et al., 2003; Teferle et al., 2006; Mazzotti et al., 2007), coseismic deformation
(Barnes, 1966; Tanaka et al., 2001; Imanishi et al., 2004), volcanic activity (Jousset et al., 2000;
Furuya et al., 2003) or surface loading processes (Richter et al., 2004; Zerbini et al., 2004; Nicolas
et al., 2006).
In fact, the ratio of these two observables, namely the gravity-to-height ratio g/u, is a parameter
that provides useful information about the physics of the acting processes and helps to separate
various contributions. In particular, this ratio tells us about the mass transfer inside the Earth and
is a tool to discriminate geometrical effects (due to the vertical motion of the observation point)
from true mass effects (due to density redistribution inside the Earth).
Since the development of µGal (1 µGal = 10−8 m s−2) precision absolute gravimetry (AG)
(Niebauer et al., 1986), collocated AG and GPS campaigns have become more frequent for a wide
range of applications (Hinderer et al., 2003; Francis et al., 2004; Mu¨ller et al., 2005; Amalvict et al.,
2006). This also applies when monitoring continuously the time-variable gravity field with super-
conducting gravimeters and the geodetic positions with GPS, VLBI or SLR at fixed observatories
(Crossley et al., 1999; Zerbini et al., 2001, 2002; Ihde et al., 2005).
In general, the theoretical value of -0.3086 µGal mm−1 (Heiskanen and Moritz, 1967) is used to
correct for the geometrical effect (free-air correction). However, in the general case, because of the
redistribution of the masses inside the Earth and the Newtonian attraction of surface loads, this
ratio is different from the free-air gradient. For example, in the case of the visco-elastic deformation
of the Earth due to PGR, the secular variation of the total gravity can be linked to the secular
vertical displacement through the ratio of -0.15 µGal mm−1 that is half the free-air value (Wahr
et al., 1995). This value, obtained with an elastic lithosphere and a viscous mantle, is independent
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of the viscosity profile inside the compressible Earth, the ice geometry and time history, as shown
theoretically and confirmed by numerical modeling using various plausible ice models and earth
rheologies.
It can also be shown that the ratio relative to a surface load is close to -0.26 µGal mm−1 in
the region outside the acting load. This property can be explained by the spectral evolution of the
g/u ratio as a function of the harmonic degree (James and Ivins, 1998; de Linage et al., 2007).
It departs from the elastic ratio (i.e. excluding the Newtonian effect) although it remains close to
it. Finally, the limit for large degrees of the elastic ratio can also be related to the Bouguer ratio
of -0.2 µGal mm−1 used in the infinite-plate approximation when the top layer of the Earth is
incompressible (Rundle, 1978; Fang and Hager, 2001; de Linage et al., 2006, 2007).
Field observations of the gravity-to-height ratio in Fennoscandia yield a ratio of -0.20 µGal
mm−1, which is closer to the Bouguer ratio than to the theoretical value for PGR of -0.15 µGal
mm−1 (Ekman and Ma¨kinen, 1996). Lambert et al. (2006) found a value of -0.18 µGal mm−1 from
AG and continuous GPS measurements in North America, confirming preliminary observations
by Larson and van Dam (2000). Sato et al. (2006) used the theoretical values for the PGR and
Present-Day Ice Melting (PDIM) (-0.15 and -0.26 µGal mm−1, respectively) to split the past and
present-day ice melting processes that simultaneously occur in Svalbard. Observations are used
to constrain, in particular, the PDIM melting rate. In the Asal rift, Ballu et al. (2003) found
from relative gravity and leveling measurements that the ratio departs from the free-air gradient,
indicating a mass input in the central part of the rift. For the 1962 earthquake in Alaska, the
ratio between coseismic gravity and height changes is closer to the Bouguer ratio than to the
free-air gradient (Barnes, 1966). For the Cascadia subduction zone, Mazzotti et al. (2007) found
a ratio of -0.24 µGal mm−1 close to the predicted value of -0.19 µGal mm−1 from 10 years of
continuous GPS and AG measurements. However, an offset between gravity and height variations
is observed. Evidence is given for a gravity bias due to a long-term mass increase. Plag et al. (2007)
used collocated AG measurements mainly in North America and Europe to estimate the vertical
translation between the geometrical reference-frame origin and the center of mass of the Earth
system from the vertical offset. The estimated ratio between viscous gravity and height changes for
PGR is 20% lower than the theoretical value. Finally, Richter et al. (2004) found ratios of -0.16 and
-0.17 µGal mm−1 at the Wettzell and Medecina stations in Europe, respectively, corresponding to
long-term mass changes.
In this paper, we will first review in Section 2.2 the theoretical aspects of the gravity change
and the vertical displacement due to the elasto-gravitational deformation of the Earth submitted
to a surface load using the spherical-harmonic approach. We will show the spectral evolution of the
g/u ratio with or without the local Newtonian contribution, depending on whether the observation
point is located on the load (e.g. when measuring on top of ground water) or outside (e.g. when
measuring ocean loading inland). In Section 2.3, we will study numerically the g/u ratio using
global models of various surface loads extending the work of de Linage et al. (2006), who focused
on hydrological loading only. In each case, we will provide a global map of the g/u ratio and discuss
the values. We will consider the case where the soil moisture and the snow coverage act as a surface
load. The consequences of the atmospheric load will also be investigated, assuming that the oceans
respond to air-pressure changes by the inverted-barometer (IB) hypothesis. Finally, the ocean tidal
loading will be considered for both semi-diurnal and diurnal waves. Special emphasis will be given
to the loading in Europe.
2.2 Theoretical aspects of the gravity-to-height ratio induced by
a surface load
We consider a load distribution σ (expressed as mass per unit area) on the Earth’s surface that
can be expanded at a point of colatitude θ and longitude λ into a series of spherical harmonics
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Y mn (θ, λ) of degree n and order m:
σ(θ, λ) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
σmn Y
m
n (θ, λ) (2.1)
and we study the static response of a SNREI (spherically symmetric, non-rotating, elastically
isotropic) earth model to this loading. For numerical applications in Sections 2.2 and 2.3, we will
use the Preliminary Reference Earth Model (PREM) (Dziewonski and Anderson, 1981). We describe
the vertical displacement and gravity variation and then consider the ratio between both quantities
in Sections 2.2.1 and 2.2.2.
2.2.1 Vertical displacement and gravity variation
Vertical displacement
In the spatial domain, the Earth’s deformation is given by the convolution of the load with a
specific Green function. The vertical displacement u on the Earth’s surface induced by the load σ
can be written as
u(θ, λ) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
umn σ
m
n Y
m
n (θ, λ) , (2.2)
where umn is the degree n and order m component of the transfer function of the vertical displa-
cement. By convention, u is positive upwards. Since umn does not depend on m for a spherically
symmetric model,
u(θ, λ) =
∞∑
n=0
un σn(θ, λ) , (2.3)
where un = umn and σn(θ, λ) =
∑n
m=−n σ
m
n Y
m
n (θ, λ).
For a point-mass load located at the pole of a sphere of radius a, we have:
σn =
(2n+ 1)
4pia2
. (2.4)
The degree n term of the transfer function of the vertical displacement, un, is obtained by dividing
the degree n term of the corresponding Green function (Farrell, 1972) by σn:
un =
3
ρ
1
2n+ 1
h′n , (2.5)
where h′n is the vertical elastic load Love number of degree n and ρ is the Earth’s mean density. un
is a decreasing function of n that tends to zero as n tends to infinity. It is mainly sensitive to the
low degrees of the source, i.e. to its large wavelengths.
Gravity variation
As for the vertical displacement, the variation of the surface gravity g induced by the load σ
can be written as
g(θ, λ) =
∞∑
n=0
gn σn(θ, λ) , (2.6)
where gn is the degree n term of the transfer function of the gravity variation. By convention, g is
positive downwards. Note that g is the variation and not the absolute gravity value. Both in the
spatial and spectral domains, the gravity variation can be split into two contributions:
g(θ, λ) = gN (θ, λ) + gE(θ, λ) (2.7)
2.2 Theoretical aspects of the gravity-to-height ratio induced by a surface load 31
in the spatial domain and
gn = gNn + g
E
n (2.8)
in the spectral domain.
The Newtonian attraction gN is the direct attraction of the load and the elastic term gE is
an indirect effect due to the Earth’s elasticity. The Newtonian attraction term gN can be further
decomposed into two terms: gN, local is due to the mass located at (θ, λ) and gN, global is due to the
non-local contribution of the load from everywhere except at (θ, λ). The term gN, local corresponds,
in the spatial domain, to the convolution of the delta function with the load. The elastic term gE
is also split into two terms: gE, u is the free-air effect, which corresponds to the contribution due to
the vertical displacement of the Earth’s surface in the unperturbed gravity field, and gE,m, which
is due to the mass redistribution inside the Earth. Consequently, we have:
g(θ, λ) = gN, global(θ, λ) + gN, local(θ, λ) + gE, u(θ, λ) + gE,m(θ, λ) (2.9)
and
gn = gN, globaln + g
N, local
n + g
E, u
n + g
E,m
n . (2.10)
Merriam (1980) computed the gravitational perturbation due to a surface load using a harmonic
approach. Adapting his results to our notation, we have:g
N, global
n
gE, un
gE,mn
 = −3g0
aρ
1
2n+ 1
 −122h′n
−(n+ 1)k′n
 , (2.11)
where k′n is the gravitational elastic load Love number of degree n, a is the Earth’s mean radius
and g0 is the gravity on the surface of a spherical earth model of radius a and mean density ρ.
Summing gE, un and g
E,m
n , we obtain the elastic term gEn of eq. (2.8):
gEn = −
3g0
aρ
2h′n − (n+ 1)k′n
2n+ 1
. (2.12)
As gN, localn is discontinuous on the loaded surface, we have to distinguish two cases (Merriam,
1980):
– If the surface is approached from below, i.e. r → a−,
gN, localn = −
3g0
aρ
n+ 12
2n+ 1
= −2piG , (2.13)
where we have used the relation 3g0/aρ = 4piG, with G the universal constant of gravitation;
gravity decreases because of the attraction of the overlying mass. Consequently, we obtain for
gNn :
gNn = −
3g0
aρ
n
2n+ 1
, (2.14)
which can be found by dividing the degree n term of the corresponding Green function (Farrell,
1972; Spratt, 1982) by (2n+ 1)/4pia2.
– If the surface is approached from above, i.e. r → a+, we similarly find:
gN, localn =
3g0
aρ
n+ 12
2n+ 1
= 2piG (2.15)
and
gNn =
3g0
aρ
n+ 1
2n+ 1
. (2.16)
In this case, gravity increases because of the attraction of the underlying mass.
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The Newtonian attraction gNn , given by eqs (2.14) or (2.16), explicitly depends on n. The term
gEn given by eq. (2.12) is not only an explicit function of n, but also implicitly depends on n through
h′n and k′n, which are model-dependent. For realistic earth models, it can be shown that gEn is most
sensitive to the lowest degrees and becomes insignificant as n tends to infinity. In other words, it
is not negligible for large-scale sources but is negligible for very localized loads.
Comment on the degree-one terms
Load Love numbers of degree 1, h′1 and k′1, depend on the choice of the origin of the reference
frame: the origin can be chosen at the center of mass of the undeformed solid Earth (usually called
CE) or at the center of mass of the solid Earth plus load (usually called CM). They are linked
through the equation (Greff-Lefftz and Legros, 1997; Blewitt, 2003):
h
′ CM
1 = h
′ CE
1 − 1 and k
′ CM
1 = k
′ CE
1 − 1 . (2.17)
According to eqs (2.5) and (2.12), g is therefore the same in both reference frames, whereas u is
larger in the CM frame than in the CE frame. In this study, we will compute u in the CM frame
with h
′ CM
1 = −1.28890 for PREM.
2.2.2 Ratio between gravity variation and vertical displacement
General points
The ratio between gravity variation and vertical displacement is generally not linear with respect
to the source. Thus, the degree n term of g/u is generally not gn/un. This only applies if, for every
n, gn/un is constant. Since we do not want to consider a specific geometry for the source, we shall
study the ratios gn/un for every degree n of the source.
Taking into account eqs (2.5), (2.14) and (2.16), gNn /un can be written:
– if r → a−,
gNn
un
= −g0
a
n
h′n
, (2.18)
– if r → a+,
gNn
un
=
g0
a
n+ 1
h′n
. (2.19)
Taking into account eqs (2.5) and (2.11), we obtain, on the one hand,
gE, un
un
= −2g0
a
, (2.20)
which is the free-air vertical gradient on the surface of a spherical earth model of radius a and surface
gravity g0. Since a = 6371 km and g0 = 9.81 m s−2, we have g
E, u
n /un = -0.3080 µGal mm−1. For
any load, the effect of the vertical displacement in the unperturbed gravity field can be taken into
account by using this ratio.
On the other hand, we have
gE,mn
un
=
g0
a
(n+ 1)k′n
h′n
, (2.21)
which depends on n.
The ratio gNn /un, given by eqs (2.18) or (2.19), as well as the elastic ratio g
E
n /un (sum of eqs 2.20
and 2.21) are plotted as a function of n in Fig. 2.1 using the PREM model. The left and right panels
correspond to the case where the surface is approached from above and below, respectively. The
ratios gn/un and gNn /un are negative and positive, respectively, because the load Love numbers h
′
n
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Fig. 2.1 – For the PREM model, total ratio gn/un of the harmonic coefficients of the transfer
functions of gravity and vertical displacement versus harmonic degree n (full line), Newtonian-
attraction term gNn /un given by eq. (2.19) (resp. eq. 2.18) in the left- (resp. right-) hand panels
(filled diamonds), and elastic term gEn /un given by the sum of g
E,u
n /un (eq. 2.20) and g
E,m
n /un
(eq. 2.21) (open diamonds). The left- (resp. right-) hand panels correspond to the case where the
surface is approached from above (resp. below). The full line showing the total ratio, which is
dominated by gNn /un, almost coincides with the filled diamonds. A zoom on the degrees 1-10 is
shown in the bottom panels.
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are negative for every n. The elastic ratio gEn /un is negative in both cases, although g
E,m
n /un is
positive since both k′n and h′n are negative for every n. As n increases, the term containing the
Newtonian attraction becomes the dominant term in g/u. Its absolute value increases by two orders
of magnitude between n=2 and n=2000, whereas the elastic contribution gEn /un has a spectrum
that is much flatter over this range, being approximately -0.2 µGal mm−1.
Spectral mean value of g/u
We now consider the case without load at the observation point, that is, σ(θ, λ) = 0. We have,
according to eqs (2.13) and (2.15):
gN, local(θ, λ) =
∞∑
n=0
gN, localn σn(θ, λ) = ±
∞∑
n=0
2piGσn(θ, λ) = ±2piGσ(θ, λ) = 0 . (2.22)
The local attraction term is zero. This case applies, for example, to the ocean tidal loading estimated
inland, to the hydrological loading estimated in desert areas without any water in the soil, and to
the loading by a glacier. Although there is no mass load locally, the gravity perturbation and
vertical displacement due to a remote load are obviously not zero. The Newtonian attraction gN
only contains the global-attraction term gN, global given by eq. (2.11), which is significant only for
the lowest degrees and tends rapidly to zero for n & 10.
Fig. 2.2 – For no local mass load, spectral variation of the ratio gn/un given by eq. (2.23) (full
line). The contribution of the Newtonian-attraction term is shown by the filled diamonds and the
elastic term by the open diamonds.
As a consequence, we now consider the following ratio:
gN, globaln + gEn
un
=
g0
a
(
1
2h′n
− 2 + (n+ 1)k
′
n
h′n
)
. (2.23)
Fig. 2.2 shows gN, globaln /un, gEn /un and their sum as a function of n. Compared to gn/un (full line
in Fig. 2.1), the new ratio defined by eq. (2.23) (full line in Fig. 2.2) is not monotonously increasing
with n, but, for n ≥ 2, varies between -0.2899 µGal mm−1 for n = 6 and -0.2444 µGal mm−1
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for n= 3000. We compute the spectral mean value of the ratio (gN, globaln + gEn )/un over different
ranges of values for n. The mean value is much influenced by the smallest degrees (n . 6 and
particularly n= 1 leading to g1/u1 =−0.1286 µGal mm−1) but is a slowly increasing function of
nmax, the maximum value considered for n. However, because g/u depends not only on the spatial
coordinates as a combination of Legendre polynomials, but is also weighted by the spectral content
of the source, the choice of the spectral range for the mean value is secondary. The average over
degrees 2 (respectively 1) to 50 is -0.2627 µGal mm−1 (resp. -0.2600 µGal mm−1). Thus, a strong
degree 1 contribution may consequently lower the absolute value of g/u. We take -0.26 µGal mm−1
as a representative value for g/u outside the load irrespective of its spectrum. For comparison, the
average over degrees 2 to 50 of the elastic ratio gEn /un (open diamonds in Fig. 2.2) has a smaller
absolute value of -0.22 µGal mm−1.
2.3 Numerical application with global models of time variable sur-
face loads
In this section, we compute the g/u ratio in the spatial domain for different kinds of surface
loads using predictions of global models and relate these values to what we have found in our study
in the spectral domain.
2.3.1 Methodology
We compute predictions for gravity and vertical displacement induced by three different surface
loads: continental water balance (i.e. soil moisture + snow coverage), atmospheric pressure and
ocean tides. We take a duration sufficiently long with respect to the time periods characterizing
each load. We also consider that the loads are located on the Earth’s surface so that they can be
dealt with as a spherical 2-D distribution. Thus, for each time t, vertical displacements and gravity
changes are computed following eqs (2.3) and (2.6) respectively, using the load Love numbers
computed for the PREM model. For g, we compute the local attraction term gN, localn separately
using the second term of eq. (2.13) (resp. eq. 2.15) depending on whether the masses are located
above (resp. below) the surface. The other terms of g are computed using eq. (2.11). This avoids
Gibbs effects arising from slowly converging series, which leads to a residual load at places where
it should be zero (Merriam, 1974, 1980). An example is given in Fig. 2.3 for the loading effect in
gravity and vertical displacement due to the continental hydrological balance in March 2000. The
map of gravity variation displays always smaller wavelengths than the map of vertical displacement.
Gravity is indeed more sensitive to small wavelengths than vertical displacement because of the
local Newtonian-attraction effect.
The surface load distribution changes with time and so do its harmonic coefficients:
σ(θ, λ, t) =
∞∑
n=0
σn(θ, λ, t) =
∞∑
n=0
n∑
m=−n
σmn (t)Y
m
n (θ, λ) . (2.24)
The relative weights of the harmonic degrees change with time because the time function is not
the same for each harmonic degree n. Therefore we cannot separate time and space unless the time
function is the same for every n, i.e. the time function of the load is the same everywhere over the
Earth. We obtain for the ratio g/u:
g(θ, λ, t)
u(θ, λ, t)
=
∑∞
n=0 gn σn(θ, λ, t)∑∞
n=0 un σn(θ, λ, t)
, (2.25)
i.e. we cannot eliminate time. Since g/u is not a linear combination of the coefficients of the load,
g/u has not the same time dependence as the load.
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Fig. 2.3 – Gravity variation (top panel) and vertical displacement (bottom panel) computed for
March 2000 from the prediction of the total water content (soil moisture and snow cover) by the
LaD global hydrological model (Milly and Shmakin, 2002a). Greenland and Antarctica are excluded
due to abnormally large snow accumulation in these areas.
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However, let us consider a load with the same frequency everywhere. This is the case of a tidal
wave of frequency ω. It is characterized by its amplitude A(θ, λ) and phase Φ(θ, λ) depending on
the geographical coordinates (θ, λ). If we consider the complex load σ˜:
σ˜(θ, λ, t) = A(θ, λ)eiΦ(θ, λ)eiωt (2.26)
then the load σ is the real part of σ˜. We can therefore separate time and space as follows:
σ˜(θ, λ, t) =
∞∑
n=0
σ˜n(θ, λ)eiωt . (2.27)
We obtain for the complex ratio g˜/u˜:
g˜(θ, λ)
u˜(θ, λ)
=
∑∞
n=0 gn σ˜n(θ, λ)∑∞
n=0 un σ˜n(θ, λ)
. (2.28)
Time is thus removed in the ratio g˜/u˜. It is clear that this does not hold for a combination of tidal
waves. We can rewrite eq. (2.28) as follows:
g˜(θ, λ)
u˜(θ, λ)
=
Ag(θ, λ)eiΦg(θ, λ)
Au(θ, λ)eiΦu(θ, λ)
. (2.29)
As a result, the amplitude of g˜/u˜ at (θ, λ) is the ratio between the amplitude of gravity change
Ag and the amplitude of vertical displacement Au. The phase of g˜/u˜ is the difference between the
phase of gravity change Φg and the phase of vertical displacement Φu.
For loads that do not allow a separation of time and space, we remove time at each geographical
point (θ, λ) by means of a linear regression of g versus u as illustrated by Fig. 2.4. This method
avoids taking into account too large values (which occur when u is very small compared to g), as
would be the case when computing the arithmetical mean. However, for single-frequency loads, such
as ocean tidal waves, this method gives a biased ratio because g and u are not in phase, producing
an ellipse in the u-g space. The ratio g/u is then obtained by computing the maximal amplitudes
and phases of g and u for each (θ, λ) as detailed above.
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Fig. 2.4 – Estimate of the g/u ratio by linear regression of gravity variation g versus vertical
displacement u at a specific geographical location. Each dot corresponds to a monthly prediction of
g and u from January 2000 to April 2004 computed from the LaD hydrological model (Milly and
Shmakin, 2002a).
The second step is the computation of the average of g/u over a given area, such as continents
or specific rectangular zones including hydrological basins. We have confirmed that a simultaneous
linear regression through time and space gives similar results.
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Fig. 2.5 – RMS of the monthly hydrological variations (in mm of equivalent water height) predicted
by the LaD model from January 2000 to April 2004: soil moisture and snow cover (top panel), soil
moisture only (bottom panel). Greenland and Antarctica are excluded due to abnormally large snow
accumulation in these areas.
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2.3.2 Description of the surface loads considered in this study
Hydrological loading
We use monthly predictions of the total water content given over a 1◦ × 1◦ grid by the global
model Land Dynamics (LaD) of Milly and Shmakin (2002a). The total water content consists
of the sum of the soil moisture and the snow cover. We use the predictions of the “Danube”
simulation spanning 4.3 years from January 2000 to April 2004. The time variations are obtained
by subtracting the mean over this time period for each component (i.e. soil moisture and snow
cover) at each point of the grid. However, abnormally large values are found in Greenland and
Antarctica due to inadequate modeling of the behavior of ice sheets. Therefore, we have cancelled
the hydrological signal over these areas. Moreover, for each monthly solution, we have added (or
subtracted) a uniform water layer spread over the oceans in order to conserve the total mass of each
component (i.e. soil moisture and snow). The Root Mean Square (RMS) of the resulting variations
of the total water content over the 4.3 year time period is displayed in Fig. 2.5 (top panel) and the
corresponding time-variable energy spectrum is shown in Fig. 2.6. The RMS of the soil-moisture
variations is displayed in the bottom panel of Fig. 2.5.
Areas with a large signal due to strong precipitations during the monsoon are located in the
equatorial zone. They spread over the main hydrological basins, such as the Orinoco, Amazon
and Tocantins basins in South America, the Niger, Chad and Congo basins in Africa and the
Brahmaputra and Mekong basins in South East Asia. The annual cycle of the hydrological basins
located north of the meteorological equator has a 6-month phase-lag with respect to those located
south. This explains the presence of two peaks per year, around March and September respectively,
in the energy spectrum (Fig. 2.6). For example, it is well known that the Orinoco and Amazon
basins are not in phase; neither are the Chad and Congo basins. As a consequence, the effective size
of the loads is smaller than that shown in Fig. 2.5. A large signal is also found on the West coast
of Canada, in Alaska, Siberia and over the Volga basin in Russia. These areas are characterized
by substantial snow coverage in winter. Its melting in spring is partly responsible for the peak of
energy around March at low degrees (particularly at degree 1) in the energy spectrum (Fig. 2.6). The
spectral energy has its maximum around degree 5, which corresponds to a spatial half wavelength
of 4000 km. This can be linked to the mean size of the largest hydrological basins over the world,
which is constrained, in a first-order approximation, by the ocean-continent distribution whose
spectral energy has its largest values at degrees n ≤ 5 (Balmino et al., 1973). However, the load
cannot be assumed as a pure degree 5. Moreover, the energy distribution over the harmonic degree
changes with time. Thus, the spectrum is much flatter in December than in March.
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Fig. 2.6 – Degree variance (in mm2) versus time of the total water content (soil moisture and snow
cover) predicted by the LaD model. Contours are plotted every 50 mm2.
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Atmospheric loading
We use 3-hour surface-pressure analyses of the European Center for Medium-Range Weather
Forecast (ECMWF) given on a 0.25◦ × 0.25◦ grid. The investigated time interval spans 6 months
from January to June 2004. The long-term mean value of the surface pressure has been subtracted
at each point of the grid in order to get pressure variations. We assume that the oceans respond to
surface-pressure changes as an Inverted Barometer (IB), which is a valid assumption for variations
with periods exceeding several days (Boy et al., 2002). However, since the average of the pressure
variations over the oceans is not zero, we must add (or subtract, depending on time) a uniform
water layer spread over the ocean domain in order to conserve the total ocean mass. The RMS of
the pressure variations over the oceans for the first 6 months of 2004 is however only 45 Pa, which
is very small compared to the RMS of the variations over the continents displayed in Fig. 2.7. The
corresponding time-variable energy spectrum is shown in Fig. 2.8.
The spatial distribution of the pressure variations is mainly characterized by a zonal distribution,
with large amplitudes for high latitudes (> 40◦N/S) and small ones for low latitudes (< 40◦N/S).
This leads to a peak of energy at harmonic degree 2 and azimuthal order 0. But, again, the ocean-
continent distribution is responsible for a more complex spectrum than a pure degree 2 variation.
Moreover, for a specific latitude, high altitudes lead to smaller pressure variations compared to those
occurring at sea level. This is the case for the Tibetan Plateau and for the Andes between Chile
and Argentina. The degree 5 contribution is also significant in the energy spectrum, as found for
the continental water balance. This is due to both the ocean-continent distribution and the typical
size of the atmospheric depressions and anticyclones. The energy distribution over the harmonic
degrees is not constant with time. For example, 50 and 70 days after the beginning of the year,
energy at degree 2 is particularly high. The temporal variations are not so regular than those of
hydrological changes and have a higher frequency content.
Ocean tidal loading
We use amplitudes and phases for each tidal component on a 0.25◦× 0.25◦ grid from the global
ocean tide model TPXO6 (Egbert and Erofeeva, 2002). We focus on the M2, S2, K1 and O1 tidal
waves separately. This allow us to separate time and space variations as explained in Section 2.3.1.
Moreover, each wave has its own spatial structure and therefore a specific harmonic spectrum,
which the ratio g/u must reveal.
We have computed the time-variable energy spectra over 48 hours for M2 and K1 (Fig. 2.9).
The spectra are changing with time and, as expected, present two main peaks per constituent
period. The spectrum shows a peak of energy at degrees n=5 and 6 for the semi-diurnal wave M2,
whereas the spectrum of the diurnal wave K1 presents a peak at degree n= 3. We have checked
that the energy spectrum for S2 (resp. O1) is similar to that of M2 (resp. K1), which indicates
similar spatial patterns for the semi-diurnal wave group (resp. diurnal). The complexity is due to
the ocean-continent distribution and the bathymetry generating resonances in basins and increases
with frequency.
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Fig. 2.7 – RMS of the 3-hour surface-pressure variations (in Pa) predicted from January to June
2004 by the ECMWF model assuming the IB response of the oceans.
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Fig. 2.8 – Degree variance (in Pa2) versus time of the surface-pressure variations predicted by the
ECMWF model assuming the IB response of the oceans. Contours are plotted every 104 Pa2.
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Fig. 2.9 – Degree variance (in cm2) versus time of the water-height variations due to the M2 (left-
hand panel) and K1 (right-hand panel) tidal waves. Contours are plotted every 25 cm2 for M2 and
every 5 cm2 for K1.
2.3.3 Results
Hydrological loading
For computing the gravity variation g due to soil moisture and snow cover, we consider the
case where the masses are located below the surface. The local Newtonian-attraction term is then
given by eq. (2.15), leading to negative values for g/u. This assumption becomes questionable for
hydrological models of higher resolution. However, for the 1◦ × 1◦ resolution considered, water is
clearly located below the surface. Topography is not taken into account because of the low resolution
of the models. However, its effect, through the local Newtonian-attraction term, should be included
in a local model of water mass distribution by using a digital elevation model.
The top and bottom panels of Fig. 2.10 show the global map of g/u for the total water content
(i.e. soil moisture and snow cover) and the soil-moisture component, respectively, that are displayed
in the respective panel of Fig. 2.5. The averages of the ratio and corresponding RMS computed
over various areas are given in Tables 2.1 and 2.2, respectively.
The mean ratio over the continents is -0.87 ± 0.57 µGal mm−1 when the total water content
is taken into account (top panel of Fig. 2.10 and Table 2.1). This value is different from the
value for a pure harmonic degree 5 variation, which is -1.07 µGal mm−1 (left-hand bottom panel
of Fig. 2.1). Because the snow cover variations are mainly on the northern hemisphere (i.e. in
Russia, Fennoscandia, Alaska and Canada), snow is responsible for strong variations of the degree 1
coefficient. Since, according to Fig. 2.1, gn/un is larger for degree 1 than for the other degrees, we
get a larger mean value for g/u if the snow cover variations are included in the model. If only
soil-moisture variations are considered, we get a smaller ratio of -0.97 µGal mm−1 (bottom panel
of Fig. 2.10 and Table 2.2), which is closer to the value for a pure degree 5 variation.
Extreme values of g/u in the main hydrological basins are not systematically correlated to large
hydrological variations. They rather depend on the basin size: the smaller the basin is, the larger the
absolute value of the ratio. For example, g/u is -1.73 ± 0.61 µGal mm−1 over the northern part of
Australia while it is -1.43 ± 0.35 µGal mm−1 over the Orinoco basin. This is due to the smaller size
of the load in Northern Australia, which results in a smaller vertical displacement compared to the
Orinoco, whereas gravity changes are quite comparable. The absolute value of g/u is then larger for
small basins. This is also true for every island in the tropical band (e.g. in Indonesia), where there
is a significant hydrological signal, in Mexico, where the load amplitude is not particularly large,
and finally on the western coast of Canada, where the hydrological variations are concentrated on
a narrow coastal area.
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Fig. 2.10 – Ratio g/u (in µGal mm−1) computed from January 2000 to April 2004 from the total
water content predictions (excluding Greenland and Antarctica) of the LaD model: soil moisture
and snow cover (top panel), soil moisture only (bottom panel).
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Considering desert areas, such as Sahara and Arabia, Namibia, Mongolia, or areas with almost
no precipitation, such as central Australia, we find much smaller absolute values for g/u because
the local Newtonian term in g vanishes. The ratio g/u is then given by eq. (2.23). We find for Africa
and Arabia a mean g/u ratio of -0.14 µGal mm−1 close to the value found for a pure degree 1.
However, if we do not include snow cover variations, g/u reduces to -0.28 µGal mm−1. This value
is very close to -0.26 µGal mm−1, the mean spectral value computed in Section 2.2.2, as well as to
-0.27 µGal mm−1, the mean spectral value found by James and Ivins (1998). It is noteworthy that
this value is closer to the mean (gN, globaln + gEn )/un ratio than to the mean elastic ratio g
E
n /un as
noticed by de Linage et al. (2006). In other words, the Newtonian attraction of water masses that
are present in equatorial Africa for the monsoon is responsible for deviation of the g/u ratio from
the elastic ratio.
Continents Orinoco basin North Australia West Africa Europe Sahara and Arabia
2–13◦N, 11–20◦S, 0–12◦N, 35–75◦N, 15–30◦N,
45–80◦W 120–150◦E 20◦W–30◦E 10◦W–30◦E 20◦W–60◦E
-0.87 -1.43 -1.73 -1.55 -0.74 -0.14
± 0.57 ± 0.35 ± 0.61 ± 0.31 ± 0.25 ± 0.24
Tab. 2.1 – Mean ratios g/u and RMS in µGal mm−1 computed for various continental areas from
the total water-content (soil moisture and snow cover) predictions of the LaD model.
Continents Orinoco basin North Australia West Africa Europe Sahara and Arabia
2–13◦N, 11–20◦S, 0–12◦N, 35–75◦N, 15–30◦N,
45–80◦W 120–150◦E 20◦W–30◦E 10◦W–30◦E 20◦W–60◦E
-0.97 -1.46 -1.69 -1.56 -1.08 -0.28
±0.54 ±0.40 ±0.50 ±0.33 ±0.32 ±0.26
Tab. 2.2 – Mean ratios g/u and RMS in µGal mm−1 computed for various continental areas from
the soil-moisture predictions of the LaD model.
Atmospheric loading
The gravity variation g is computed using eq. (2.13) for the local Newtonian-attraction term
because the atmospheric masses are located above the measurement point. Therefore, positive
values are generally found for g/u. Fig. 2.11 shows the global map of g/u for the atmospherical
load displayed in Fig. 2.7. The averages of the ratio and the corresponding RMS computed over
various areas are given in Table 2.3.
The mean value on the continents is 0.38 ± 0.22 µGal mm−1, indicating a spectral content
richer in high degrees than a pure zonal degree 2 that would give 0.14 µGal mm−1; it is also smaller
than 0.50 µGal mm−1 that would result from a pure degree 5 excitation (right-hand bottom panel
of Fig. 2.1). The zonal structure of the pressure field shown in Fig. 2.7 is still recognizable: larger
values are found for high latitudes; as shown in Table 2.3, the averaged g/u is 0.49 µGal mm−1 for
latitudes higher than 40◦ while it is 0.30 µGal mm−1 for lower latitudes. But, for high latitudes,
the ratio takes larger values on the coasts than inside the continents, which leads to larger RMS
for these latitudes. In particular, the largest values are found on peninsulas, such as Fennoscandia,
and a fortiori on islands, such as Iceland, New Zealand and Newfoundland, where g/u is largest,
2.63 µGal mm−1. Indeed, since pressure variations are compensated over the ocean because of
the IB effect, they only act on a small area and do not yield large values of u because the spatial
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Fig. 2.11 – Ratio g/u (in µGal mm−1) computed from January to June 2004 from the surface-
pressure predictions of the ECMWF model assuming the IB response for the oceans.
Continents High latitudes Low latitudes
>40◦N/S 40◦S–40◦N
0.38 ±0.22 0.49 ±0.23 0.30 ±0.18
Tab. 2.3 – Mean ratios g/u and RMS in µGal mm−1 computed for various continental areas from
the surface-pressure predictions of the ECMWF model assuming the IB response of the oceans.
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extent of the load is too small to provide a significant vertical deformation. The value of g is large
because of the Newtonian attraction of the local atmospheric masses showing large variations on
these high-latitude islands. In Siberia, pressure variations are also significant, but since they act
over a large continental area, u is larger than over islands while g is similar, which leads to a smaller
ratio g/u around 0.4 µGal mm−1. This also holds for central Antarctica.
The smallest values of g/u are found for high-altitude areas, such as the Tibetan Plateau (where
the mean value of g/u is -0.16 µGal mm−1) and the Andes. For a specific latitude, pressure variations
are smaller there than for lower altitudes. Values of g/u are negative, suggesting that g/u is given
by eq. (2.23), i.e. the local attraction term in gravity is zero. However, pressure variations are not
zero and are even about two times larger than those occurring in central Africa. The value of g/u is
positive there, indicating that the local attraction term is not zero despite the small variability of
the load. Moreover, dispersion of points around the regression line for a given location is larger for
the Tibetan Plateau and the Andes than for central Africa: this suggests a complex behavior and
such values must be interpreted with caution. In order to explain such negative values for places
where small but non-zero pressure variations occur surrounded by high-variability areas, we invoke
two processes:
– a regional-scale effect only considering the small pressure changes on the Tibetan Plateau.
This leads to a positive g/u value.
– a continental-scale effect assuming pressure variations outside the Tibetan Plateau (e.g. in
Northern India because of the monsoon). The value of g/u is then given by eq. (2.23) and is
around -0.28 µGal mm−1.
The effective ratio is a combination of both effects.
Ocean tidal loading
Compared to the previous cases of loading, ocean tides are of special interest because the ratio
g/u is computed only on the continents, i.e. outside the load, and possibly at a large distance from
it. Therefore, the local Newtonian-attraction term in g is zero over the continents. Thus, we only
consider the terms given by eq. (2.11) for computing g. For each degree n, gn/un is then given by
eq. (2.23).
Fig. 2.12 shows the global maps of the amplitude and phase of g/u for the M2 and K1 ocean tidal
waves; Fig. 2.14 shows a zoom of Fig. 2.12 for Europe. The averages of the ratio and corresponding
RMS computed for the continents and Europe for the M2, S2, K1 and O1 waves are given in
Table 2.4.
The mean phase of g/u is 180◦ for each wave (Fig. 2.12 and Table 2.4) because g/u is negative
according to eq. (2.23) and Fig. 2.2. Occasionally, the phase departs from this mean value, as for
K1 in Europe, where it reaches 270◦ as shown in Fig. 2.14. This could have been a problem when
estimating g/u by a linear regression.
The phase can also rapidly change at some places. This occurs when g is very small compared
to u, which is the case at the gravity nodal points. However, these nodes are very close to those
of the vertical displacement. At these locations, g/u is very large because u is nearly zero. As a
consequence, we generally obtain in the g/u amplitude map very large values in the vicinity of very
small ones corresponding to a node in u and a node in g, respectively. Fig. 2.13 shows the amplitude
and phase in gravity and vertical displacement due to M2. Nodes of g are more easily detectable
in the phase: some of them are located in eastern Russia and western U.S.A. for example. They
correspond to nodes of g/u. Nodes of u are located close to the nodes of g, in northern China and
California for example.
The mean values of the amplitude of g/u over the continents are larger for the semi-diurnal
(i.e. 0.26 µGal mm−1 for M2 and S2) than for the diurnal waves (i.e. 0.17 and 0.18 µGal mm−1 for
K1 and O1, respectively). This is consistent with the fact that the diurnal waves have a spectral
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Fig. 2.12 – Amplitude (top panels) and phase (bottom panels) of the ratio g/u (in µGal mm−1) for
the M2 and K1 tidal waves computed from the TPX06 model.
Continents Europe
M2 S2 K1 O1 M2 S2 K1 O1
Amplitude 0.26 0.26 0.17 0.18 0.21 0.20 0.16 0.11
±0.25 ±0.18 ±0.19 ±0.15 ±0.05 ±0.06 ±0.35 ±0.05
Phase 180 184 185 185 187 194 234 228
±36 ±39 ±37 ±33 ±13 ±15 ±76 ±18
Tab. 2.4 – Mean amplitude (in µGal mm−1) and phase (in degrees) and corresponding RMS of the
ratios g/u computed for all continents and Europe for the M2, S2, K1 and O1 tidal waves from the
TPX06 model.
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Fig. 2.13 – Amplitude (top panels) and phase (bottom panels) of the gravity change g (left-hand
panels) and vertical displacement u (right-hand panels) due the M2 tidal wave.
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content that is richer in small degrees than that of the semi-diurnal waves because the absolute
value of gn/un is a weakly increasing function of n. We notice that -0.26 µGal mm−1 is exactly
the value that de Linage et al. (2007) proposed for the ratio g/u outside the load, although they
gave the same weight to each degree n of the energy spectrum and averaged the gn/un ratios over
n=1–50. Thus, the higher degrees were given too much weight in comparison to the smaller ones.
This is why the values found for the diurnal waves are smaller. Thus, the reasoning of de Linage
et al. (2007) is questionable when the load energy is concentrated at very low degrees (n=2 and
3), but remains valid in other cases, even for loads that have their peak energy around n=5 and 6.
Fig. 2.14 shows the spatial variation of g/u in Europe. The amplitude of g/u globally decreases
from west to east for both waves, with a stronger gradient for K1. The phase-lag between vertical
displacement and gravity is 180◦ everywhere for M2, whereas it is about 270◦ in continental Europe
for K1. The interpretations are quite different for M2 and K1 waves. This is due to the different
spatial distributions of the ocean masses, as shown in Fig. 2.15.
Fig. 2.14 – Zoom of Fig. 2.12 for Europe.
For M2, the main contribution originates from the Atlantic Ocean, consisting in a south-north
propagation. There is also a small contribution from the North Sea because of a node (amphidrome).
As a result, the absolute values of g and u decrease from west to east. The Newtonian attraction of
the ocean masses diminishes with the distance to the western coasts of Europe. Hence, g decreases
faster than u. Far from the load, the Newtonian attraction is effectively zero; the ratio g/u is then
close to the elastic ratio, which results in smaller absolute values (around 0.16 µGal mm−1) than
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Fig. 2.15 – Amplitude (in cm) and phase (30◦ contours, the bold line being the 0◦ contour) of the
M2 and K1 tidal waves along the coasts of Europe from the TPX06 model.
those in the vicinity of the load (around 0.27 µGal mm−1), as shown in Fig. 2.2. The values of g
and u have opposite signs, resulting in a phase-lag of 180◦.
For K1, the amplitudes are small (below 10 cm) in the Atlantic Ocean and the North Sea. The
vertical displacement is therefore small in Europe, with a node between Great Britain and Ireland.
However, gravity is more sensitive to the water masses propagating in the Atlantic Ocean and
North Sea. The value of g therefore decreases from west to east because the Newtonian-attraction
term decreases. The ratio g/u is larger in Great Britain (i.e. at the node of u), reaching about
0.9 µGal mm−1, and decreases eastwards, reaching very small values (around 0.06 µGal mm−1).
It is mainly influenced by g because u is almost constant in continental Europe. We interpret the
phase-lag of about 270◦ between g and u as a result of the higher sensitivity of g to the local
masses compared to u. The mean value found for g/u (i.e. 0.16 µGal mm−1) is quite different from
0.26 µGal mm−1, which is the theoretical value for g/u outside the load.
2.4 Conclusion
In this study, we have aimed at relating typical values of the gravity-to-height ratio g/u on a
loaded surface of a spherical earth model deduced from the spectral domain without considering the
spectral properties of the load, to numerical results in the spatial domain by using global models
of loads (i.e. continental water balance, surface atmospheric pressure and ocean tides).
The spectral study has consisted in investigating the spectral behaviour of the ratio gn/un of
the harmonic components of the gravity variation and vertical displacement. Although gn/un is
not the degree n term of the gravity-to-height ratio because of the non-linearity of the ratio, its
study as a function of n has allowed the prediction of spatial characteristics of g/u. Thus, we have
shown that the ratio gn/un increases with degree n because of the Newtonian attraction of the local
masses, resulting in large absolute values of g/u in the presence of local masses. When considering
the spectral behaviour of gn/un outside the load, the local Newtonian attraction is insignificant
and gn/un becomes smoother with respect to the degree n. It differs from the elastic ratio gEn /un
by the Newtonian attraction of the remote masses. Both ratios are negative. Their absolute value
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is smaller at very low degrees and rapidly stabilizes for n & 6, which allows us to propose mean
spectral values of -0.26 µGal mm−1 for the g/u ratio outside the load and -0.22 µGal mm−1 for
the elastic ratio gEn /un.
In the spatial domain, g/u is highly sensitive to the presence of local masses and more precisely
to: (1) their position with respect to the point where g is estimated, determining the sign of g/u (i.e.
positive for masses located above and negative for masses located below), (2) their size, responsible
for a large variability of g/u from one load to another (the smaller the size of the load, the larger
g/u). A typical example is given by a hydrological or atmospheric load acting on an island. In the
case of hydrological loading, we have found a large variability of g/u from one basin to another,
ranging from -0.74 µGal mm−1 in Europe to -1.73 µGal mm−1 in North Australia. It can even reach
-2 µGal mm−1 on some tropical islands. For atmospheric loading, the limits of the load are formed
by the coasts because of the IB assumption for the oceans, and, to a smaller extent, by regions of
high altitude. Therefore, the largest values of g/u (up to 2.63 µGal mm−1 in Newfoundland) are
found near the coasts for high latitudes (i.e. > 40◦N/S), where the contrast of the effective surface
pressure over continent and ocean is stronger than for lower latitudes. A smaller mean value has
been found for low latitudes (0.30 µGal mm−1) than for high latitudes (0.49 µGal mm−1) because
the pressure variations are smaller, reducing the edge effects of the coasts. Therefore, the high
variability of g/u computed where the load is not zero does not allow us to infer a constant ratio
and results in a difficult interpretation of g/u.
We have found a negative g/u ratio with small absolute values for locations outside the areas of
largest loading. This occurs for locations outside the load, such as deserts in the case of hydrological
loading and continents for oceanic loading, and also in regions of high altitude, such as the Tibetan
Plateau and the Andes, in the case of atmospheric loading. If the soil-moisture component is
considered as the only hydrological load, the mean g/u ratio is -0.28 µGal mm−1 in the Sahara
and Arabia, which is very close to the mean spectral value of -0.26 µGal mm−1. The discrepancy
between this mean g/u and -0.22 µGal mm−1, the mean spectral value of the elastic ratio, is well
explained by the remote attraction of the water masses located in equatorial Africa. However, if
we add the snow-cover component, the absolute value of g/u is lowered by one half, because of the
large degree 1 contribution and its strong impact on the g/u ratio, as expected from the spectral
study of gn/un. The mean g/u ratio on the continents for the semi-diurnal tidal waves M2 and S2
is exactly the spectral mean value of -0.26 µGal mm−1. However, a smaller mean absolute value
is found for the diurnal tidal waves K1 and O1 (i.e. about -0.17 µGal mm−1). This discrepancy is
explained by the presence of very low degrees (around n = 3), which reduces the absolute value
of g/u. In Europe, the mean absolute values of g/u are smaller than the global mean values. A
west-east gradient is observed. For M2, the values vary from -0.27 to -0.16 µGal mm−1 from west
to east, corresponding to the decrease of the water-mass attraction.
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Conclusion
Bilan de la partie
Nous avons e´tudie´ les caracte´ristiques du rapport ∆g/∆h d’un point de vue the´orique et
nume´rique dans le cas de la surcharge d’une Terre e´lastique, sphe´rique, stratifie´e et non rotative.
Le rapport est principalement domine´ par le terme d’attraction de la charge locale. La position
de cette dernie`re par rapport au point ou` la variation de gravite´ est calcule´e (ou mesure´e) de´termine
jusqu’au signe du rapport. De plus, la valeur du rapport de´pend fortement des caracte´ristiques
spatiales de la charge et notamment de la pre´sence de courtes longueurs d’onde.
La partie e´lastique du rapport — constitue´e du gradient a` l’air libre et de l’effet de redistribution
des masses — pre´sente une sensibilite´ a` peu pre`s e´gale a` tous les degre´s de la charge, mais ne´anmoins
plus importante aux tre`s bas degre´s. Sa valeur limite aux tre`s hauts degre´s peut eˆtre interpre´te´e
en terme de gradient de Bouguer calcule´ avec la densite´ de la crouˆte a` condition que celle-ci soit
incompressible. Ce re´sultat peut eˆtre ge´ne´ralise´ a` toute distribution de charge a` la surface d’une
Terre dont seule la crouˆte est incompressible. Cependant, pour une Terre entie`rement compressible,
cette interpre´tation se re´ve`le fausse: la valeur limite de la partie e´lastique du rapport est 16% plus
fort (en valeur absolue) que le gradient de Bouguer calcule´ avec la densite´ de la crouˆte. En effet,
la pre´sence d’une crouˆte compressible produit une de´formation verticale plus importante que celle
d’une crouˆte incompressible pour un meˆme effet gravitationnel de redistribution des masses.
Le rapport ∆g/∆h calcule´ en dehors de la charge correspond a` la somme de la partie e´lastique
et de l’effet d’attraction de la charge distante. Nous avons montre´ qu’il e´tait remarquablement peu
sensible au degre´ de la charge ce qui nous a autorise´ a` proposer sa moyenne spectrale — e´gale a`
-0.26 µGal mm−1 — comme valeur caracte´ristique du rapport a` l’exte´rieur des masses. Cette valeur
est sensiblement diffe´rente de la valeur moyenne de la partie e´lastique du rapport, montrant ainsi
l’effet d’attraction de la charge a` grande distance.
Le calcul du rapport pour des calottes sphe´riques de diffe´rents rayons et a` des distances angu-
laires infe´rieures a` 60◦ donne une valeur moyenne de -0.21 µGal mm−1, soit un accord acceptable
a` 20% avec la valeur moyenne spectrale.
L’e´tude du rapport dans le domaine spatial pour diffe´rentes distributions globales de charge
a confirme´ les conclusions de´duites de l’e´tude dans le domaine spectral. Ainsi, le rapport est tre`s
variable en fonction de la taille et de la position des masses par rapport au point de calcul (ou de
mesure) de la variation de la gravite´. Il est compris entre -2 et 2 µGal mm−1. Pour la surcharge
atmosphe´rique, il est ge´ne´ralement positif car les masses sont localement au-dessus du gravime`tre
alors que pour la surcharge hydrologique, il prend des valeurs ne´gatives car les masses d’eau sont
suppose´es eˆtre localement au-dessous du gravime`tre. Plus la taille de la charge est re´duite, plus la
valeur absolue du rapport est grande. Ceci est tre`s visible dans le cas de la surcharge hydrologique
ou` le rapport est avant tout sensible a` la taille des bassins hydrologiques plutoˆt qu’a` l’amplitude
du signal. Pour la surcharge atmosphe´rique, le rapport de´pend aussi de la taille de la charge: il est
maximum dans les ıˆles ou le long des coˆtes aux moyennes et hautes latitudes. Mais il de´pend aussi,
au premier ordre seulement, de l’amplitude du signal, c’est-a`-dire de la latitude.
Dans les zones ou` le signal est presque nul, par exemple dans les zones de´sertiques ou dans
les re´gions de tre`s haute montagne, le rapport est ne´gatif et proche de la valeur moyenne calcule´e
dans le domaine spectral: ainsi, dans le Sahara et dans la pe´ninsule arabique la valeur moyenne du
rapport est e´gale a` -0.28 µGal mm−1.
La surcharge due a` la neige montre que le degre´ 1 (refle´tant la diffe´rence de distribution entre
les deux he´misphe`res) de la charge diminue sensiblement la valeur absolue du rapport lorsque les
de´placements verticaux sont calcule´s dans le repe`re lie´ au centre de masse du syste`me {Terre +
charge}.
Dans le cas de la surcharge cre´e´e par les ondes semi-diurnes, le rapport moyen calcule´ sur
les continents est e´gal a` -0.26 µGal mm−1, soit la valeur pre´dite. Les ondes diurnes ayant une
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distribution spatiale a` plus grande longueur d’onde que les pre´ce´dentes, le rapport moyen calcule´
est plus faible (-0.17 µGal mm−1). L’amplitude du rapport n’est cependant pas constante: en
Europe, elle de´croˆıt d’Ouest en Est en s’e´loignant des coˆtes.
Importance des effets locaux dans les variations de gravite´
Les effets locaux ont une tre`s forte influence sur le rapport, par l’interme´diaire du terme d’at-
traction locale de la variation de gravite´. Ce terme est difficile a` mode´liser correctement du fait
de la ne´cessite´ de connaˆıtre pre´cise´ment la position des masses (eau contenue dans le sol, masses
d’air) par rapport au gravime`tre. Ceci ne´cessite la prise en compte de la topographie locale, pour la
charge hydrologique (Longuevergne, 2008, chapitre 7), ou re´gionale, pour la charge atmosphe´rique
(Boy et al., 2002), via un mode`le nume´rique de terrain de re´solution adapte´e. La connaissance de
la distribution locale de la charge est aussi ne´cessaire, via un mode`le stratifie´ de l’atmosphe`re (Boy
et al., 2002; Neumeyer et al., 2004a) ou des mesures hydrologiques fournies par des sondes et des
pie´zome`tres (Longuevergne, 2008, chapitre 7). Ainsi, ce dernier mode´lise l’effet gravime´trique des
variations de teneur en eau dans le premier me`tre du sol dans un rayon de 100 m autour de la station
gravime´trique de Strasbourg en plaquant une lame d’eau d’e´paisseur constante sur la topographie
de la station. Il trouve une admittance de -0.0305 µGal mm−1 entre les variations de gravite´ et les
variations d’e´paisseur de cette lame d’eau, ce qui repre´sente un e´cart d’environ 30% par rapport
a` la valeur de -0.042 µGal mm−1 correspondant au cas ou` les masses sont situe´es au-dessus de la
station.
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1.1 Introduction
Ce chapitre est consacre´ a` l’e´tude des solutions de champ de gravite´ variable e´labore´es a` partir
des donne´es de la mission de gravime´trie spatiale GRACE a. Nous avons en effet e´te´ amene´s a` utiliser
ces solutions pour estimer les variations de contenu en eau du sous-sol inte´gre´es sur un ensemble de
bassins d’Europe continentale, les comparer aux variations de gravite´ correspondantes mesure´es a`
terre par les gravime`tres supraconducteurs du re´seau GGP b (chapitre 2), ou de´terminer la signature
du se´isme de Sumatra-Andaman du 26 de´cembre 2004 dans le champ de gravite´ (chapitre 3).
L’objectif de ce chapitre est de montrer l’apport mais aussi les limites de ces nouvelles donne´es
pour la connaissance de l’hydrologie a` grande e´chelle.
Apre`s avoir pre´sente´ la chaˆıne de traitement aboutissant aux solutions de champ de gravite´
variable, nous conside`rerons deux jeux de donne´es constitue´s par les solutions e´labore´es par deux
centres de traitement diffe´rents: le CSR c et le GRGS d. Nous comparerons les contenus spectraux
de ces deux jeux de solutions, notamment les importances respectives du signal et du bruit.
La comparaison entre les fonctions de transfert d’un mode`le de Terre sphe´rique, stratifie´,
e´lastique et non rotatif soumis a` une charge hydrologique mettra en e´vidence l’inte´reˆt, d’un point
de vue the´orique, de la mesure spatiale des variations du champ de gravite´ pour la restitution de
la charge hydrologique par rapport a` d’autres observables, notamment le de´placement vertical.
Nous montrerons l’effet de diffe´rents types de filtre applique´s aux solutions GRACE sur la
re´duction du bruit et la restitution du signal et discuterons de la re´solution spatiale pouvant eˆtre
atteinte par les champs de gravite´ GRACE.
Enfin, nous comparerons la variation saisonnie`re pre´dite par les mode`les hydrologiques globaux
et celle observe´e par la mission GRACE.
1.2 Pre´sentation et objectifs de la mission GRACE
1.2.1 Bref historique de la gravime´trie spatiale
Avant la mission CHAMP e lance´e en 2000, les donne´es de te´le´me´trie laser sur plusieurs sa-
tellites e´taient combine´es pour produire un mode`le statique de champ de gravite´ global. Ainsi, le
mode`le GRIM5-S1 utilisait les donne´es de 21 satellites a` diffe´rentes altitudes (Biancale et al., 2000).
Sa pre´cision e´tait de 10 cm en hauteur de ge´o¨ıde a` la re´solution de 600 km (demi-longueur d’onde).
Il atteignait une re´solution de 200 km. Avec la mission CHAMP, un champ de gravite´ a pu eˆtre
construit a` partir d’une seule mission satellitaire: par exemple, le mode`le EIGEN-CHAMP03S f
repre´sentait une nette ame´lioration par rapport aux champs pre´ce´dents car il atteignait 5 cm de
pre´cision a` 400 km (Reigber et al., 2004). La mission GRACE a permis, paralle`lement a` l’e´laboration
de mode`les variables de champ de gravite´, l’ame´lioration de la pre´cision des mode`les statiques de
champ, comme avec EIGEN-GRACE02S qui atteint une pre´cision de 1 cm a` 275 km de re´solution
(Reigber et al., 2005). La mission GOCE g — dont le lancement du satellite est pre´vu pour sep-
tembre 2008 — permettra d’atteindre une re´solution de 100 km a` moins de 1 cm de pre´cision.
Ces gains en re´solution et en pre´cision viennent de la faible altitude de ces satellites (initialement
a` 500 km pour GRACE et 460 km pour CHAMP, 260 km pour GOCE) et de techniques de me-
sures de plus en plus pre´cises: la poursuite de ces satellites bas par les satellites hauts du syste`me
a. Gravity Recovery And Climate Experiment
b. Global Geodynamics Project
c. Center for Space Research, Universite´ du Texas
d. Groupe de Recherche en Ge´ode´sie Spatiale, Centre National d’E´tudes Spatiales, Toulouse
e. Challenging Mini-satellite Payload
f. European Improved Gravity model of the Earth by New techniques solely from CHAMP Satellite data
g. Gravity-Field and Steady-State Ocean Circulation Explorer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GPS (CHAMP, GRACE, GOCE) et la poursuite entre deux satellites (GRACE) ou la mesure du
gradient de gravite´ (GOCE).
La figure 1.1 compare les spectres d’amplitude de l’erreur en fonction de la demi-longueur d’onde
pour diffe´rents mode`les statiques de champ de gravite´.
Fig. 1.1 – Spectres d’amplitude de l’erreur (exprime´e en hauteur de ge´o¨ıde) sur les composantes
du champ de gravite´ en fonction de la demi-longueur d’onde pour les mode`les EGM96, GRIM5-S1,
EIGEN-CHAMP02S et EIGEN-CHAMP03Sp (cf tableau 1.1 pour la correspondance entre demi-
longueur d’onde et degre´ harmonique). D’apre`s Reigber et al. (2005).
Degre´ 10 20 30 40 50 60 73 100 150 160 200
Re´solution (km) 2000 1000 667 500 400 333 275 200 133 125 100
Tab. 1.1 – Correspondance entre degre´ harmonique et re´solution spatiale (i.e. demi-longueur
d’onde). La re´solution spatiale (en km) pour le degre´ n est donne´e par la relation 20 000/n.
1.2.2 Ge´ne´ralite´s
La mission GRACE est une collaboration entre les agences spatiales ame´ricaine NASA h et
allemande DLR i. Les satellites ont e´te´ mis sur orbite le 17 mars 2002 et les premie`res donne´es ont
e´te´ acquises en avril 2002. La mission, initialement pre´vue pour une dure´e de 5 ans, a e´te´ prolonge´e
jusqu’en 2009.
L’objectif scientifique de cette mission est la restitution des variations de la distribution des
masses dans l’hydrosphe`re et dans la Terre profonde a` des e´chelles temporelles allant du mois a`
quelques anne´es et avec une re´solution spatiale maximale de 400 km (Tapley et al., 2004). En outre,
elle a pour but l’ame´lioration de la pre´cision des mode`les statiques de champ de gravite´ a` grande
e´chelle (jusqu’a` 275 km), refle´tant la distribution des masses a` l’inte´rieur de la Terre. Les variations
de masse dans l’hydrosphe`re concernent, en domaine continental, l’eau de surface (humidite´ du sol,
eau des fleuves, rivie`res et lacs), l’eau souterraine des nappes phre´atiques, la couverture neigeuse,
les glaciers et les calottes de glace. En domaine oce´anique, elles sont dues aux courants oce´aniques
de surface et de profondeur. Enfin, concernant la Terre profonde, les redistributions de masse dans
h. National Aeronautics and Space Administration
i. Deutsches Zentrum fu¨r Luft- und Raumfahrt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la crouˆte et le manteau, les phe´nome`nes de relaxation visco-e´lastique tel que le rebond post-glaciaire
peuvent eˆtre observe´s. Nous montrerons au chapitre 3 que GRACE permet aussi l’observation des
de´formations et des variations de densite´ lie´es au cycle sismique pour les se´ismes de forte magnitude.
Ainsi, des champs de gravite´ variables ont e´te´ calcule´s pour la premie`re fois dans l’histoire
de la gravime´trie spatiale a` une re´solution de quelques centaines de kilome`tres. Paralle`lement, de
nouveaux mode`les statiques de champ sont produits, dont la pre´cision de´pend de la longueur de la
pe´riode sur laquelle ils sont calcule´s.
1.2.3 Mesures
Fig. 1.2 – Les satellites jumeaux de la mission GRACE en orbite autour de la Terre et leurs liens
de communication avec les satellites du syste`me GPS et les stations au sol.
Deux satellites jumeaux se de´placent sur la meˆme orbite a` environ 480 km d’altitude se´pare´s par
une distance moyenne de 220 km comme illustre´ par la figure 1.2. Leur orbite est quasi-circulaire et
incline´e de 89◦ par rapport a` l’e´quateur, c’est-a`-dire presque polaire, ce qui permet une meilleure
couverture des re´gions de tre`s haute latitude. Le cycle orbital, ou pe´riode au bout de laquelle
une couverture globale de la Terre est obtenue, est de 10 jours. Lorsque les satellites survolent
une anomalie de masse, la distance qui les se´pare varie dans le temps: dans le cas d’une anomalie
positive, comme une chaˆıne de montagne, le premier satellite est d’abord attire´ par celle-ci, puis le
second, ce qui provoque sche´matiquement deux augmentations de la distance inter-satellites suivies
chacune d’une diminution, comme illustre´ par la figure 1.3 dans le cas du survol de la chaˆıne
Himalayenne.
La distance inter-satellites (en anglais, K-Band Range ou KBR) est mesure´e a` 10 µm pre`s
graˆce a` un syste`me utilisant les micro-ondes de la bande K, aux fre´quences de 24 et 32 GHz
(p. ex. Reigber et al., 2005). Les mesures de distance sont ensuite de´rive´es pour obtenir des vitesses
(K-Band Range-Rate ou KBRR). La pre´cision obtenue est infe´rieure a` 1 µm s−1. Par ailleurs,
les satellites sont e´quipe´s chacun d’un acce´le´rome`tre trois-composantes permettant de mesurer les
effets des forces non gravitationnelles (forces de surface), de came´ras stellaires pour la de´termination
de l’attitude des satellites, et d’un re´cepteur GPS permettant le suivi des satellites GRACE par les
satellites GPS situe´s plus haut, a` 20 000 km d’altitude.
L’estimation par GRACE des tre`s bas degre´s du champ et notamment du degre´ 2 zonal tra-
duisant la diffe´rence de distribution des masses entre l’e´quateur et les poˆles est beaucoup moins
bonne que celle de´duite des mesures de te´le´me´trie laser sur satellites. Ceci est duˆ a` l’altitude basse
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Fig. 1.3 – Variation de la distance (en µm) entre les deux satellites jumeaux GRACE lors de leur
passage au-dessus de l’Himalaya du sud vers le nord. D’apre`s Reigber et al. (2005).
des satellites GRACE empeˆchant une bonne estimation de la distribution des masses a` tre`s grande
longueur d’onde. Comme nous le verrons dans la section 1.3, les donne´es de te´le´me´trie laser sur
satellites peuvent eˆtre utilise´es en comple´ment des donne´es GRACE afin d’ame´liorer l’estimation
des variations du coefficient de degre´ 2 zonal.
1.2.4 Corrections
Afin d’obtenir les variations temporelles de l’hydrologie continentale, de la circulation oce´anique
et de phe´nome`nes provenant de la Terre profonde, tous les autres effets ge´ophysiques connus doivent
eˆtre mode´lise´s et soustraits des donne´es. Or, il est ne´cessaire de corriger les mesures GRACE a` un
instant t afin d’e´viter l’aliasing des hautes fre´quences des mare´es, de l’atmosphe`re et de l’oce´an.
Un mode`le a priori de forces gravitationnelles est e´tabli a` chaque instant t a` partir d’un mode`le
de champ statique auquel s’ajoutent les variations temporelles mode´lise´es de contributions bien
connues (Bettadpur, 2007; Flechtner, 2007; Lemoine et al., 2007), a` savoir:
– la variation se´culaire des coefficients de tre`s bas degre´s,
– les mare´es terrestres,
– les mare´es oce´aniques,
– la mare´e polaire,
– l’attraction gravitationnelle des autres plane`tes,
– les variations de distribution de masse dans l’atmosphe`re,
– les variations induites de distribution de masse de l’oce´an force´ par la pression de surface et
les vents.
Le mode`le a priori de forces gravitationnelles s’e´crit donc ainsi:
Va priori(t) = Vstatique + Vplane`tes(t) + V˙se´culaire×(t− t0) + Vmare´es(t) + Vatmo(t) + Voce´ans(t). (1.1)
Les re´sidus d’observation δV (t) = Vobs(t)t∈T −Va priori(t)t∈T a` un instant t sont regroupe´s par
pe´riode T de 10 a` 30 jours (selon les strate´gies de calcul) pour eˆtre inverse´s par moindres carre´s.
On obtient alors les coefficients de Stokes du champ re´siduel δV (T ) sur la pe´riode T repre´sentant
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les variations non mode´lise´es, les erreurs sur le mode`le a priori ainsi que les erreurs dues a` l’aliasing
des variations a` haute fre´quence.
L’ensemble des observations de´crites dans la section pre´ce´dente et des corrections anti-aliasing
constitue les produits de niveau 1B. Les corrections moyenne´es sur la pe´riode T des effets de
l’oce´an (autres que les mare´es) Voce´ans(T ) et de l’atmosphe`re Vatmo(T ) constituent les produits
AOD1B j (Flechtner, 2007) et peuvent eˆtre rajoute´es au champ re´siduel δV (T ) afin d’e´tudier toute
la variabilite´ du champ de gravite´ sur les oce´ans.
Les erreurs des mode`les se re´percutent donc a` longue pe´riode dans les solutions temporelles. Les
sources d’erreurs les plus importantes proviennent des mode`les de mare´es oce´aniques (Han et al.,
2004; Ray et Luthcke, 2006). Les mode`les de circulation atmosphe´rique sont une autre source
d’aliasing possible ainsi que les variations a` haute fre´quence de l’hydrologie, non mode´lise´es (Han
et al., 2004; Thompson et al., 2004). De plus, le mode`le statique de champ introduit des erreurs.
Il est pre´fe´rable d’utiliser le champ le plus pre´cis, par exemple un champ GRACE calcule´ sur un
nombre entier de cycles annuels afin d’e´viter un biais duˆ aux variations saisonnie`res. Le tableau 1.2
re´sume les diffe´rents mode`les employe´s pour le champ statique et ses variations temporelles selon
les centres de traitement des solutions. Pour l’atmosphe`re, on utilise les champs de pression 3D
issus du mode`le ope´rationnel de l’ECMWF k e´chantillonne´s toutes les 6 heures. Pour les mare´es
oce´aniques, on emploie le mode`le barotrope FES2004 (Lyard et al., 2006): il s’agit d’un mode`le
hydrodynamique assimilant des donne´es altime´triques et mare´graphiques. Les champs a` haute
fre´quence de pression de surface et des vents servent a` forcer un mode`le d’oce´an global. Diffe´rents
mode`les d’oce´an peuvent eˆtre choisis selon les solutions: le mode`le barotrope MOG2D l (Carre`re
et Lyard, 2003) ou le mode`le barocline de circulation oce´anique OMCTm e´labore´ a` l’Universite´ de
Hambourg force´ — en plus de la pression et des vents — par les flux de chaleur et d’eau douce
(pre´cipitations + apport des fleuves + fonte des glaciers et des calottes glaciaires - e´vaporation).
Mode`le Solutions du GRGS Solutions du CSR
(Version 04)
Champ statique EIGEN-GL02S GIF22a
(nmax=150) (nmax=360)
Mare´es oce´aniques FES2004 FES2004
(nmax=50, 80 pour M2) (nmax=100)
Oce´an MOG2D (barotrope) OMCT (barocline)
Atmosphe`re ECMWF-6h a ECMWF-6h
(nmax=50) (nmax=100)
aCorrections calcule´es par P. Ge´gout avec une me´thodologie diffe´rente de celle
employe´e pour les produits officiels du CSR
Tab. 1.2 – Comparaison des mode`les employe´s pour mode´liser les forces gravitationnelles et leurs
variations temporelles.
Toutes les variations des sources non mode´lise´es sont donc restitue´es par les solutions GRACE:
l’humidite´ du sol, l’eau souterraine, l’eau des lacs et des rivie`res, la couverture neigeuse, les glaciers
et les calottes glaciaires, la circulation oce´anique a` longue pe´riode, le rebond post-glaciaire, etc...
j. Atmosphere and Ocean De-aliasing level-1B
k. European Center for Medium-range Weather Forecasts
l. Mode`le 2D d’Ondes de Gravite´
m. Ocean Model for Circulation and Tides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1.3 Etude des solutions globales de champ de gravite´ (produits de
niveau 2)
Comme nous l’avons vu, les observations corrige´es des phe´nome`nes connus sont re´duites par
inversion pour estimer les variations temporelles du potentiel gravitationnel. Diffe´rentes strate´gies
peuvent eˆtre envisage´es: l’inversion globale ou l’inversion re´gionale.
L’inversion re´gionale permet d’utiliser au maximum la densite´ d’information disponible au-
dessus d’une re´gion donne´e: on obtient ainsi de meilleures re´solutions temporelle (15 a` 10 jours)
et spatiale (400 km) (Han et al., 2005; Rowlands et al., 2005). Le principe est le calcul du champ
re´gional d’anomalie de masse exprime´e en hauteur d’eau e´quivalente a` l’origine de la diffe´rence
de potentiel entre les deux satellites survolant la re´gion e´tudie´e. N’ayant pas utilise´ ces solutions,
nous ne de´taillerons pas le principe de leur e´laboration. Nous nous inte´resserons uniquement aux
solutions globales.
1.3.1 Principe
L’inversion globale repose sur la technique de la restitution dynamique pre´cise d’orbites. Les
mesures GRACE (KBRR, GPS, acce´le´rome`tres, attitude, te´le´me´trie laser e´ventuellement) sont in-
verse´es pour estimer un tre`s grand nombre de parame`tres dont les parame`tres des orbites des
satellites GRACE et les coefficients harmoniques du potentiel gravitationnel, appele´s aussi coef-
ficients de Stokes. Certaines solutions n’utilisent pas les donne´es GPS: c’est le cas des solutions
du GSFC n (Luthcke et al., 2006b). La raison invoque´e est que les donne´es GPS introduisent du
bruit supple´mentaire. En effet, une re´duction du bruit au degre´ 2 et aux degre´s supe´rieurs a` 14 est
trouve´e avec cette me´thode par rapport a` des solutions utilisant les donne´es GPS.
On reconstruit la variation du potentiel gravitationnel ∆V (r, θ, λ) partout a` l’exte´rieur des
masses pour une pe´riode de temps T a` partir des diffe´rences ∆Cmn et ∆S
m
n entre les coefficients
de Stokes du champ a` la pe´riode T et ceux d’un champ statique de re´fe´rence (p. ex. Heiskanen et
Moritz, 1967, pp. 82-89):
∆V (r, θ, λ) =
GM
r
nmax∑
n=0
(a
r
)n n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] , (1.2)
ou` a est le rayon e´quatorial terrestre, G, la constante universelle de la gravitation et M , la masse
de la Terre. Y m, cn (θ, λ) et Y
m, s
n (θ, λ) sont les harmoniques sphe´riques normalise´s a` 4pi.
Les coefficients de degre´s 0 et 1 ne sont pas estime´s lors de l’inversion. Le degre´ 0 est constant
par conservation de la masse totale de la Terre. Le degre´ 1 est nul car l’origine du repe`re dans
lequel sont calcule´s les champs est le centre de masse du syste`me {Terre solide + enveloppes fluides
(hydrosphe`re et atmosphe`re)}. Les variations des degre´s 0 et 1 sont donc nulles et la somme sur les
degre´s ne commence re´ellement qu’a` partir de n=2.
Les coefficients sont estime´s jusqu’a` un degre´ maximal nmax lie´ a` la re´solution maximale du
potentiel par la relation λmin/2 = 20 000/nmax, ou` λmin/2 est la plus petite demi-longueur d’onde
pouvant eˆtre re´solue.
Le potentiel statique de re´fe´rence peut eˆtre quelconque: ne´anmoins, il est pre´fe´rable qu’il
repre´sente au mieux la moyenne des solutions variables afin de ne pas introduire de biais dans
les variations de potentiel ainsi obtenues. On peut donc choisir comme re´fe´rence la moyenne des
champs variables calcule´e sur un nombre entier d’anne´es, suffisamment grand pour e´liminer le cycle
saisonnier. Il faut cependant noter que la moyenne des champs variables ne sera pas e´gale au champ
moyen calcule´ a` partir de l’ensemble des observations effectue´es sur la meˆme pe´riode, e´tant donne´
le caracte`re non line´aire du processus d’inversion par moindres carre´s.
n. Goddard Space Flight Center, NASA
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Nous exprimons la variation du potentiel gravitationnel sur la sphe`re de rayon a=6378.156 km
(rayon e´quatorial) en variation de hauteur du ge´o¨ıde:
∆N(a, θ, λ) =
∆V (a, θ, λ)
g0(a)
= a
nmax∑
n=0
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] , (1.3)
ou` g0(a) = GM/a2 est la valeur de la de´rive´e radiale du champ en r=a.
Le potentiel calcule´ sur un ellipso¨ıde de re´fe´rence est plus fort aux poˆles qu’a` l’e´quateur; a`
l’inverse, il devient plus faible aux poˆles lorsqu’il est calcule´ sur la sphe`re de rayon r= a. Cepen-
dant, l’effet du choix de la surface de re´fe´rence est beaucoup plus faible lorsque l’on conside`re les
variations temporelles du potentiel. Nous estimons que l’approximation sphe´rique introduit une
erreur ne´gligeable au regard des erreurs lie´es au traitement des donne´es GRACE. De plus, le choix
d’une surface de re´fe´rence sphe´rique est le´gitime dans l’optique d’une comparaison des solutions
GRACE avec les pre´dictions de mode`les hydrologiques globaux (section 1.4) ou une mode´lisation de
la de´formation cosismique (chapitre 3) base´es dans les deux cas sur un mode`le de Terre sphe´rique.
Nous utiliserons les solutions de champ de gravite´ de deux centres de traitement: le GRGS et le
CSR. Outre les diffe´rences entre les mode`les utilise´s pour corriger des effets connus de´taille´s dans
le tableau 1.2, ces deux types de solutions diffe`rent par la strate´gie d’inversion des hauts degre´s du
champ.
1.3.2 Solutions contraintes du GRGS
Le de´tail de l’e´laboration des solutions du GRGS est donne´ par Lemoine et al. (2007). Les
particularite´s de ces solutions sont: (1) l’utilisation des donne´es de te´le´me´trie laser sur les satellites
LAGEOS 1 et 2 pour l’estimation du coefficient C02 , (2) la mode´lisation des variations a` haute
fre´quence de l’oce´an par un mode`le barotrope, (3) l’application d’une contrainte sur les coefficients
de degre´ supe´rieur ou e´gal a` 30, (4) un pas d’e´chantillonnage de 10 jours (on parle de solutions
de´cadaires).
La configuration des satellites GRACE ne permet pas une bonne restitution des bas degre´s du
champ, particulie`rement des degre´s 2 et 3. Or il est possible d’avoir de tre`s bonnes estimations
du coefficient C02 par te´le´me´trie laser sur des satellites situe´s a` de tre`s hautes altitudes (p. ex. les
satellites LAGEOS se trouvent a` presque 6000 km d’altitude). Ainsi, le GRGS a fait le choix d’in-
corporer les donne´es de te´le´me´trie laser sur les deux satellites LAGEOS afin de stabiliser l’inversion
du coefficient C02 . Ces donne´es apportent 90% de l’information sur C
0
2 , les 10% restant provenant
des donne´es GRACE. La se´rie temporelle de C02 est trace´e figure 1.4 (a` gauche).
Un grand nombre de donne´es et donc de jours d’observation est ne´cessaire pour estimer une
solution du champ de gravite´ a` l’e´chelle globale. Cependant, les donne´es de mauvaise qualite´ doivent
eˆtre e´limine´es ce qui re´duit le nombre effectif de jours d’observations pouvant eˆtre utilise´s. Il n’est
pas possible de calculer un champ de gravite´ a` moins de 10 jours d’intervalle a` l’e´chelle globale.
Cependant, en supposant une certaine continuite´ temporelle du champ de gravite´ sur une pe´riode
de 30 jours, on peut re´ussir a` estimer des champs a` 10 jours d’intervalle. Ainsi, les donne´es sont
regroupe´es par pe´riode de 30 jours pour former les e´quations normales a` inverser mais les 10 jours
centraux ont un poids double par rapport aux 10 jours pre´ce´dents et aux 10 jours suivants. Ceci
permet de stabiliser l’inversion.
La contrainte consiste a` augmenter progressivement avec le degre´ le poids de l’a priori sur le
mode`le de champ statique (Lemoine et al., 2007). Ceci repose sur l’hypothe`se que le bruit augmente
avec le degre´. Les variations temporelles estime´es des coefficients de Stokes sont donc d’autant plus
re´duites que le degre´ est e´leve´. Autrement dit, le champ variable tend vers le champ statique a
priori aux hauts degre´s. Cette contrainte permet une re´duction significative du bruit et notamment
des bandes nord-sud visibles dans les solutions non contraintes dues au bruit sur les coefficients
sectoriels. Elle n’est re´ellement effective qu’a` partir du degre´ 30 et devient maximale a` partir du
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Fig. 1.4 – Diffe´rentes estimations des variations temporelles du coefficient C02 du champ de gravite´
par rapport a` sa valeur moyenne sur 5 ans: inversion des donne´es GRACE (solutions du CSR,
a` droite, courbe grise), inversion conjointe des donne´es de te´le´me´trie laser sur les satellites LA-
GEOS 1 et 2 et des donne´es GRACE (solutions du GRGS, a` gauche), et inversion des donne´es de
te´le´me´trie laser sur 5 satellites d’apre`s Cheng et Tapley (2004) (a` droite, courbe noire). Les erreurs
formelles calibre´es sont repre´sente´es par les courbes en tirete´s.
degre´ 50 lorsque les coefficients du champ variable sont e´gaux a` ceux du champ statique. Ainsi,
les solutions variables sont fournies jusqu’au degre´ nmax = 50 correspondant a` une re´solution de
400 km.
Nous avons compare´ les spectres des variations temporelles du champ du 29 juillet 2002 au 11
aouˆt 2007 calcule´es, dans un premier cas, par rapport au champ statique EIGEN-GL04S et dans
un deuxie`me cas, par rapport a` la moyenne temporelle des champs sur cette pe´riode de presque
5 ans (figure 1.5, a` gauche). EIGEN-GL04S (Biancale et al., 2008) est un champ e´labore´ sur une
pe´riode de 2 ans (du 24 fe´vrier 2003 au 23 fe´vrier 2005) a` partir de mesures GRACE et de te´le´me´trie
laser sur les satellites LAGEOS 1 et 2. Bien qu’il soit estime´ jusqu’au degre´ 150, nous calculons les
diffe´rences par rapport a` ce champ tronque´ a` n=50. Le terme de degre´ n du spectre d’amplitude
est donne´ par l’expression suivante:
a
√√√√ n∑
m=0
[(∆Cmn )2 + (∆Smn )2]. (1.4)
Les spectres de la figure 1.5 (a` gauche) ne montrent aucune diffe´rence due au choix du champ
statique pour le calcul des variations temporelles du champ. Le champ moyen approche donc presque
exactement le champ EIGEN-GL04S sur la pe´riode conside´re´e, du fait de la contrainte impose´e sur
chaque champ variable d’approcher aux hauts degre´s le champ statique a priori.
La contrainte se traduit dans les spectres par une rupture de pente vers n=30, indiquant une
nette de´gradation du rapport signal-sur-bruit. La de´croissance re´gulie`re en fonction du degre´ au-
dela` de n=30 refle`te la loi empirique de croissance de la contrainte avec le degre´ qui s’apparente
en ce sens a` un filtrage applique´ dans le meˆme temps que le processus d’inversion.
1.3.3 Solutions libres du CSR
A la diffe´rence de la strate´gie adopte´e par le GRGS, la strate´gie du CSR (ainsi que d’autres
institutions telles le GFZ o, JPLp, GSFC) consiste a` inverser sans a priori les coefficients de Stokes
o. Geoforschung Zentrum
p. Jet Propulsion Laboratory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Fig. 1.5 – Spectres d’amplitude des variations du potentiel exprime´es en hauteur de ge´o¨ıde en fonc-
tion du degre´ harmonique pour les solutions de´cadaires du GRGS (a` gauche) et pour les solutions
mensuelles du CSR, version 4 (a` droite). Chaque courbe bleue correspond a` une solution variable
sur une pe´riode de 5 ans (du 29/07/2002 au 11/08/2007 pour les solutions du GRGS, d’Avril 2002
a` Mars 2007 pour les solutions du CSR). Le spectre moyen sur la pe´riode conside´re´e est repre´sente´
par la courbe jaune. Le champ statique de re´fe´rence est soit EIGEN-GL04S (en haut, a` gauche), soit
GGM02S (en haut, a` droite), soit la moyenne sur la pe´riode conside´re´e (en bas). La courbe rouge
repre´sente le spectre moyen sur la pe´riode conside´re´e des erreurs formelles calibre´es. La courbe
verte repre´sente le spectre des erreurs formelles calibre´es sur le champ statique GGM02S.
1.3 Etude des solutions globales de champ de gravite´ 67
jusqu’a` un degre´ maximal qui de´termine la re´solution spatiale des champs de gravite´. Cependant,
plus nmax est grand, plus on introduit du bruit non seulement aux hauts degre´s, mais sur l’ensemble
du spectre, par corre´lation des coefficients de Stokes entre eux. Il n’est donc pas raisonnable d’in-
verser les coefficients de trop haut degre´ comme cela e´tait le cas dans les pre´ce´dentes versions des
solutions du CSR (ou` nmax e´tait e´gal a` 100). La version 4 des solutions du CSR que nous e´tudierons
fournit les estimations des coefficients de Stokes jusqu’a` nmax=60, soit jusqu’a` une re´solution de
333 km. Les champs sont estime´s sur des pe´riodes de 1 mois. Aucune continuite´ temporelle n’est
impose´e.
De plus, le coefficient C02 est estime´ uniquement a` partir des donne´es GRACE, sans l’apport des
donne´es de te´le´me´trie laser sur satellites. Comme le montre la figure 1.4 (a` droite, courbes grises),
ces estimations du coefficient C02 sont tre`s bruite´es, l’erreur formelle e´tant supe´rieure au signal.
Nous avons donc remplace´ l’estimation du coefficient C02 a` partir des donne´es GRACE par son
estimation a` partir de donne´es de te´le´me´trie laser sur 5 satellites (Cheng et Tapley, 2004). Celle-ci
est donne´e par la courbe noire de la figure 1.4 (a` droite), beaucoup moins bruite´e que la courbe
grise: on distingue nettement le cycle annuel. Cette se´rie temporelle est tre`s proche de celle obtenue
par le GRGS a` partir des donne´es de te´le´me´trie laser sur les deux satellites LAGEOS (a` gauche),
avec ne´anmoins un contenu fre´quentiel a` moins haute fre´quence duˆ a` un pas d’e´chantillonnage plus
grand.
La figure 1.5 montre (a` droite) les spectres d’amplitude des variations temporelles du champ
entre avril 2002 et mars 2007 calcule´es soit par rapport au champ statique GGM02S (en haut), soit
par rapport a` la moyenne des champs variables sur cette pe´riode de 5 ans (en bas). GGM02S est
un champ calcule´ a` partir de 363 jours (du 4 avril 2002 au 31 de´cembre 2003) de donne´es GRACE
jusqu’au degre´ 160 (Tapley et al., 2005).
Dans les deux cas, l’amplitude spectrale de´croˆıt jusqu’au degre´ n≈ 15 puis augmente jusqu’a`
eˆtre au meˆme niveau qu’aux bas degre´s aux environs de n=60. Cependant, l’amplitude spectrale
est nettement plus forte pour les degre´s supe´rieurs a` 20 lorsque le champ de re´fe´rence est GGM02S.
Ceci indique que ce champ n’est pas une bonne moyenne sur la pe´riode conside´re´e. N’ayant e´te´
calcule´e qu’a` partir de 9 mois de donne´es GRACE, la variation annuelle a contamine´ l’estimation
de la partie statique. La courbe verte donne l’erreur formelle sur le champ GGM02S pour chaque
degre´. Celle-ci est supe´rieure a` l’erreur formelle moyenne sur les champs variables (courbe rouge),
ce qui explique une bonne partie du signal moyen observe´ (courbe jaune). Cela n’aurait pas e´te´ le
cas si une contrainte par rapport au champ statique avait e´te´ impose´e, comme pour les solutions
du GRGS.
1.3.4 Erreurs et re´solution spatiale
Il existe de nombreuses sources d’erreurs affectant les solutions de champ de gravite´ (p. ex. Wahr
et al., 2006): le bruit sur les mesures, le traitement des donne´es (p. ex. le choix des parame`tres),
l’aliasing des variations de masse a` haute fre´quence non ou mal mode´lise´es, les mode`les utilise´s
pour corriger des effets de l’atmosphe`re et de l’oce´an (Thompson et al., 2004; Han et al., 2004; Ray
et Luthcke, 2006). Il est difficile d’estimer pre´cise´ment l’erreur totale sur les estimations du champ
de gravite´.
Les erreurs formelles sur les coefficients de Stokes sont donne´es par les e´le´ments diagonaux de
la matrice de covariance a posteriori. Ces erreurs correspondent aux erreurs d’inversion et tiennent
compte des erreurs sur les mesures. Cependant, elles ne repre´sentent qu’une partie de l’erreur
totale et sont donc plutoˆt optimistes. Pour les rendre plus repre´sentatives, elles sont calibre´es
par comparaison avec le niveau de bruit des solutions GRACE observe´ sur les oce´ans. Les erreurs
formelles calibre´es sont fournies avec les estimations des coefficients de Stokes dans les produits de
niveau 2.
Pour les solutions du GRGS, le facteur de calibration — e´gal a` 3.8 — est calcule´ par comparaison
dans le domaine spatial des erreurs formelles avec le signal observe´ sur les oce´ans suppose´ eˆtre
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Fig. 1.6 – A gauche: distribution spatiale de l’erreur sur les estimations de hauteur d’eau moyenne´e
sur 22 mois pour les solutions du CSR apre`s filtrage avec un filtre gaussien de 750 km de rayon.
A droite: moyenne globale de l’erreur sur les estimations de masse en fonction du temps, pour un
filtre de 750 km de rayon (points) ou moyenne´e sur 22 mois, en fonction du rayon du filtre gaussien
(courbe) (d’apre`s Wahr et al., 2006).
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Fig. 1.7 – Erreurs formelles calibre´es moyennes pour les solutions variables du GRGS en fonction
de la latitude, pour diffe´rentes re´solutions spatiales pour le ge´o¨ıde (a` gauche) et la hauteur d’eau
e´quivalente (a` droite) (Lemoine, communication personnelle).
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essentiellement du bruit (Lemoine, communication personnelle). Cette hypothe`se est discutable car
il existe du signal sur les oce´ans. Cependant, nous verrons dans la section 1.4.3 que le signal observe´
dans les solutions GRACE est supe´rieur au signal pre´dit par un mode`le de circulation oce´anique
a` la meˆme re´solution spatiale. Ainsi, par le choix de la me´thode utilise´e pour calibrer les erreurs
formelles, les erreurs peuvent eˆtre sur- ou sous-estime´es.
Le spectre d’amplitude des erreurs formelles calibre´es moyenne´ sur 5 ans est repre´sente´ figure 1.5
pour les solutions du GRGS (a` gauche) et du CSR (a` droite). Pour un degre´ harmonique donne´,
les erreurs augmentent avec l’ordre: les coefficients zonaux sont mieux estime´s que les coefficients
sectoriels (Wahr et al., 2006; Lemoine et al., 2007). Ceci s’explique par l’orientation quasiment
nord-sud des traces au sol des satellites permettant un meilleur e´chantillonnage en latitude qu’en
longitude.
Pour les solutions contraintes du GRGS, l’erreur moyenne (courbe rouge) reste infe´rieure au
signal moyen (courbe jaune) pour les degre´s infe´rieurs a` 25. Au-dela`, malgre´ la contrainte applique´e
pour re´duire le bruit, l’erreur est supe´rieure au signal. L’erreur est maximale au degre´ 3 du fait de
la mauvaise restitution de ce degre´ par GRACE. L’inte´gration d’observations de te´le´me´trie laser
a` ce degre´ pourrait, comme pour le degre´ 2, ame´liorer l’estimation et faire diminuer l’erreur sur
ce degre´. L’erreur moyenne reste stable jusqu’au degre´ 15 puis augmente jusqu’au degre´ 25 pour
ensuite de´croˆıtre. La contrainte joue donc son roˆle de stabilisation. Le degre´ 3 mis a` part, l’erreur
par degre´ est de l’ordre de 0.1 mm.
Pour les solutions libres du CSR calcule´es par rapport a` la moyenne sur 5 ans, l’erreur moyenne
(courbe rouge) est maximale au degre´ 2 (malgre´ le remplacement du coefficient C02 estime´ a` partir
des donne´es GRACE par son estimation a` partir des donne´es de te´le´me´trie laser) puis diminue
jusqu’au degre´ 14 pour ensuite augmenter re´gulie`rement avec le degre´. Le pic au degre´ 15 correspond
a` un proble`me de re´sonance d’orbite: les traces au sol des satellites sont alors identiques, ce qui
aboutit a` une moins bonne couverture spatiale. De telles re´sonances ont eu lieu a` l’automne 2004.
Aux degre´s infe´rieurs a` 25, l’erreur reste infe´rieure au signal moyen (courbe jaune); au-dela`, signal
et erreur sont pratiquement confondus. Le bruit domine clairement le signal a` partir du degre´ 25.
Ceci montre la ne´cessite´ de filtrer les solutions soit pendant le processus d’inversion, en appliquant
une contrainte par rapport a` un champ de re´fe´rence, soit a posteriori, en utilisant un filtre passe-bas
de son choix (voir section 1.4.2).
Afin de connaˆıtre l’erreur formelle en tout point du globe, il est ne´cessaire de prendre en compte
tous les termes de la matrice de covariance, y compris les termes non diagonaux traduisant les
corre´lations entre coefficients de Stokes. Or, seuls les termes diagonaux sont disponibles via les
produits de niveau 2. Afin de reme´dier a` ce manque d’information, Wahr et al. (2006) ont mis au
point une me´thode inde´pendante d’estimation des erreurs utilisant le RMS des re´sidus obtenus apre`s
l’ajustement d’un signal annuel et d’une moyenne. Leur estimation des erreurs pour les solutions
du CSR est repre´sente´e figure 1.6 en fonction du temps, des coordonne´es ge´ographiques et du rayon
du filtre utilise´ pour le lissage gaussien.
Les erreurs sur les estimations des solutions du GRGS repre´sente´es figure 1.7 ont e´te´ calcule´es
a` partir de tous les e´le´ments de la matrice de covariance: ce sont les moyennes temporelles pour
plusieurs solutions a` diffe´rents degre´s de troncature du de´veloppement en harmoniques sphe´riques.
Comme le montre la figure 1.6 (a` droite), l’amplitude des erreurs varie avec le temps. En effet,
plus le nombre de jours d’observation se´lectionne´s est grand, plus l’erreur est faible. Les re´sonances
d’orbite contribuent aussi a` augmenter les erreurs sur les estimations du champ car elles aboutissent
a` une couverture spatiale plus faible, les traces au sol des satellites e´tant tre`s espace´es. Dans ce cas, le
fait de contraindre les solutions vers le champ statique a priori permet de stabiliser l’inversion. Des
solutions contraintes sont alors calcule´es en plus des solutions libres par le CSR. Nous ne les avons
pas utilise´es afin d’avoir une se´rie temporelle homoge`ne. L’erreur varie aussi avec la latitude: elle est
minimale aux poˆles et maximale dans la zone intertropicale (figures 1.6 et 1.7). En effet, l’orbite des
satellites e´tant presque polaire, la couverture est meilleure aux poˆles qu’aux basses latitudes. Enfin,
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l’amplitude de l’erreur de´pend de la re´solution spatiale et du filtrage des solutions: plus les hauts
degre´s sont filtre´s, plus les erreurs sont faibles. Ainsi, l’erreur sur les estimations de hauteur d’eau
pour les solutions du CSR s’e´le`ve — en moyenne sur le globe — a` 15 mm, 21 mm et 38 mm pour
des filtrages gaussiens de rayon 1000 km, 750 km et 500 km, respectivement (figure 1.6). Pour les
solutions du GRGS, l’erreur sur les variations de hauteur de ge´o¨ıde a` l’e´quateur est comprise entre
0.4 et 0.6 mm pour des re´solutions comprises entre 400 et 1000 km. Aux poˆles, elle de´pend peu de
la re´solution spatiale des solutions et est peu diffe´rente de 0.15 mm. L’erreur sur les variations de
hauteur d’eau — a` l’e´quateur — est comprise entre 2 et 6 cm pour des re´solutions comprises entre
400 et 1000 km.
1.4 Apports et limites de la contribution de GRACE a` l’hydrolo-
gie globale
1.4.1 Fonctions de transfert pour l’hydrologie: mise en e´vidence des diffe´rences
de sensibilite´ aux diffe´rentes e´chelles entre diffe´rents observables
Nous conside´rons les diffe´rentes fonctions de transfert d’un mode`le de Terre a` syme´trie sphe´rique,
sans rotation, e´lastique et isotrope (SNREI) soumis a` une distribution surfacique de masse a` sa
surface r= a. En effet, l’e´paisseur de la couche du sous-sol concerne´e par les variations de teneur
en eau peut eˆtre ne´glige´e par rapport au rayon de la Terre, de meˆme que l’e´paisseur de l’oce´an.
Les variations de masse peuvent donc eˆtre plaque´es sur la sphe`re de rayon a. Nous verrons que
cette hypothe`se rend le proble`me inverse univoque. Les variations de pression au fond de l’oce´an
et les variations de contenu en eau (eau liquide et couverture neigeuse) peuvent eˆtre converties en
variations de hauteur d’eau e´quivalente, sachant que 1 mm d’eau e´quivaut a` 1 kg m−2 pour une
densite´ de l’eau e´gale a` 1.
Proble`me direct
Conside´rons donc une distribution surfacique de masse σ(θ, λ) a` la surface de notre mode`le
de Terre. Elle peut s’e´crire en tout point de latitude θ et de longitude λ comme une somme
d’harmoniques sphe´riques normalise´s a` 4pi Y m, cn et Y
m, s
n de degre´ n et d’ordre m (cf 1e`re partie,
chapitre 1):
σ(θ, λ) =
∞∑
n=0
n∑
m=0
[σm, cn Y
m, c
n (θ, λ) + σ
m, s
n Y
m, s
n (θ, λ)] =
∞∑
n=0
σn(θ, λ). (1.5)
Nous pouvons calculer la re´ponse de ce mode`le de Terre a` cette charge dans diffe´rents observables
ge´ode´siques comme le potentiel gravitationnel V , sa de´rive´e verticale V˙ , la gravite´ mesure´e a` la
surface de la Terre g et le de´placement vertical de cette meˆme surface u. V est continu en r = a
contrairement a` V˙ .On s’inte´ressera aux variations de gravite´ mesure´es en regardant la surface
de l’exte´rieur. Dans le cas de la gravite´ mesure´e a` la surface de la Terre g, on parlera de gravite´
sol; dans le cas de la de´rive´e verticale du potentiel V˙ , on parlera de gravite´ satellite.
Soit f(θ, λ) un de ces observables mesure´ en r = a, on peut e´crire f comme une somme d’har-
moniques sphe´riques faisant intervenir la fonction de transfert fn de l’observable et le coefficient
σn de la charge. fn ne de´pend pas de m pour un mode`le sphe´rique. On peut donc e´crire en r=a:
f(θ, λ) =
∞∑
n=0
fn σn(θ, λ). (1.6)
Les expressions des fonctions de transfert du de´placement vertical un et de la variation de
gravite´ sol gn sont donne´es par les e´quations (1.5), (1.11), (1.15) et (1.13) respectivement (1e`re
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Fig. 1.8 – A gauche: fonction de transfert de la gravite´ sol (courbes noires), dans le cas ou`
les masses sont situe´es localement au-dessous ou au-dessus du point de calcul de la gravite´ et
effet de plateau de Bouguer correspondant (pointille´s). De´composition de la gravite´ totale en l’effet
Newtonien gNn (losanges noirs) et l’effet e´lastique g
E
n (losanges blancs). A droite: de´composition
de l’effet e´lastique (losanges) en l’effet a` l’air libre gE, un (carre´s) et en l’effet de redistribution des
masses gE,mn (cercles).
partie). La fonction de transfert de la variation de gravite´ sol est trace´e figure 1.8 pour les deux
cas ou` les masses sont situe´es localement au-dessous ou au-dessus du point de calcul de la gravite´.
Dans chaque cas, la fonction de transfert est de´compose´ en l’effet Newtonien, l’effet Newtonien local
(effet de plateau), et l’effet e´lastique. Ce dernier ne de´pend pas de la position des masses locales;
il est de´compose´ en l’effet a` l’air libre du de´placement de la surface et l’effet de redistribution des
masses, de signes oppose´s. Par la suite, nous conside´rons pour la gravite´ sol le cas ou` les masses
sont situe´es localement au-dessous du point de calcul de la gravite´.
La variation du potentiel gravitationnel V a` l’exte´rieur de la Terre a pour fonction de transfert
Vn et s’e´crit:
V (θ, λ) =
∞∑
n=0
Vn σn(θ, λ) =
∞∑
n=0
3g0
ρ
1
2n+ 1
(1 + k′n)σn(θ, λ), (1.7)
ou` ρ est la densite´ moyenne de la Terre. La re´ponse se de´compose en un effet direct d’attraction de
la charge et un effet indirect de signe oppose´ faisant intervenir le nombre de Love de surcharge k′n
traduisant la redistribution des masses a` l’inte´rieur de la Terre. On choisit d’exprimer la variation
de potentiel en variation de hauteur de ge´o¨ıde en divisant par la valeur de la gravite´ normale
g0 = GM/a2 sur la sphe`re de rayon a. Il s’agit en fait du de´placement de la surface e´quipotentielle
situe´e en r=a. La variation de hauteur du ge´o¨ıde N a pour fonction de transfert Nn et s’e´crit:
N(θ, λ) =
∞∑
n=0
Nn σn(θ, λ) =
∞∑
n=0
3
ρ
1
2n+ 1
(1 + k′n)σn(θ, λ). (1.8)
La variation de la de´rive´e verticale du potentiel gravitationnel V˙ a comme fonction de transfert
V˙n et s’e´crit:
V˙ (θ, λ) =
∞∑
n=0
V˙n σn(θ, λ) =
∞∑
n=0
3g0
aρ
n+ 1
2n+ 1
(1 + k′n)σn(θ, λ). (1.9)
La de´rivation se traduit en pariculier par une multiplication de l’e´quation (1.7) par le facteur n+1.
Le terme d’attraction de la charge est identique au terme correspondant de la gravite´ sol donne´
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Fig. 1.9 – Fonctions de transfert, par degre´ et par mm de hauteur d’eau e´quivalente, de diffe´rents
observables: le ge´o¨ıde et le de´placement vertical (en haut), la gravite´ sol et la gravite´ satellite
(en bas). La diffe´rence entre ces deux derniers observables est l’effet a` l’air libre du de´placement
vertical de la surface (carre´s).
par l’e´quation (1.16) de la 1e`re partie car les masses d’eau sont toujours situe´es au-dessous du
satellite.
Les fonctions de transfert Nn et V˙n sont trace´es figure 1.9.
Il ressort clairement que chaque observable ge´ode´sique constitue un filtre pour la charge et que
la sensibilite´ aux diffe´rents degre´s (i.e. longueurs d’onde) de la charge varie selon l’observable. On
peut ainsi regrouper le de´placement vertical et le ge´o¨ıde (i.e. le potentiel) qui sont principalement
sensibles aux tre`s bas degre´s (n . 20) de la charge (i.e. aux grandes longueurs d’onde) et agissent
comme des filtres passe-bas (figure 1.9, en haut). Au contraire, la de´rive´e verticale du champ et
la gravite´ sol ont une sensibilite´ non nulle aux hauts degre´s (i.e. aux courtes longueurs d’onde)
(figure 1.9, en bas): leurs fonctions de transfert tendent rapidement vers une constante e´gale a` l’effet
de plateau de Bouguer: 2piG soit 0.042 µGal mm−1, si l’on exprime la charge en hauteur d’eau
e´quivalente. Comme nous l’avons vu dans la section 1.2.2 de la 1e`re partie, cet effet correspond
a` l’attraction des masses locales. Cependant, ces deux observables diffe`rent par leur sensibilite´
aux tre`s bas degre´s: l’effet gravime´trique du de´placement de la surface (terme faisant intervenir
le nombre de Love de surcharge h′n dans l’e´quation (1.11) de la 1e`re partie et repre´sente´ par les
carre´s figure 1.9, en bas) e´tant du meˆme signe que l’effet d’attraction (e´quation. 1.15, 1e`re partie),
la gravite´ sol posse`de une sensibilite´ accrue aux tre`s bas degre´s de la charge. Au contraire, l’effet
du de´placement vertical de la surface ne joue pas dans la gravite´ satellite.
Nous avons e´tudie´ jusqu’a` pre´sent les fonctions de transfert entre une charge superficielle quel-
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conque a` la surface de la Terre et diffe´rents observables. Appliquons maintenant ces fonctions de
transfert aux sorties mensuelles (humidite´ du sol et neige) du mode`le hydrologique global LaD de
Milly et Shmakin (2002a) sur 3 ans (de janvier 2000 a` de´cembre 2003). Pour chaque observable,
nous calculons la densite´ spectrale d’e´nergie pour chaque pre´diction mensuelle ainsi que la moyenne
sur la pe´riode conside´re´e. L’e´nergie au degre´ n est de´finie comme suit:
n∑
m=0
f2n
[
(σm, cn )
2 + (σm, sn )
2
]
. (1.10)
Les spectres d’e´nergie sont pre´sente´s figure 1.10.
Nous calculons aussi le rapport entre l’e´nergie cumule´e a` un degre´ n et l’e´nergie totale, c’est-a`-
dire cumule´e au degre´ maximal nmax de la charge, selon l’expression suivante:∑n
n′=0
∑n′
m=0 f
2
n′
[
(σm, cn′ )
2 + (σm, sn′ )
2
]∑nmax
n′=0
∑n′
m=0 f
2
n′
[
(σm, cn′ )
2 + (σm, sn′ )
2
] . (1.11)
Le mode`le LaD ayant une re´solution intrinse`que de 1◦ × 1◦, nmax = 180. Les e´nergies cumule´es en
fonction du degre´ sont repre´sente´es figure 1.11.
On observe dans la charge hydrologique (figure 1.10, en haut) un pic d’e´nergie aux degre´s 5-6
qui correspond a` l’e´chelle caracte´ristique de l’hydrologie globale, de´ja` mise en e´vidence dans la 1e`re
partie, chapitre 2, section 2.3.2 (voir aussi Hinderer et al. (2006)). On constate l’effet de filtrage
passe-bas dans le potentiel et le de´placement vertical (figure 1.10, a` gauche) pour lesquels l’e´nergie
aux degre´s supe´rieurs a` 10 est fortement atte´nue´e. En effet, 90% de l’e´nergie est concentre´e aux
degre´s infe´rieurs a` ∼ 11 (figure 1.11 et tableau 1.3).
Observable n atteint au seuil de 90% Energie cumule´e a` n=30
Charge hydrologique 80 71%
Ge´o¨ıde 11 99%
Gravite´ satellite 83 70%
De´placement vertical 12 98%
Gravite´ sol 63 78%
Tab. 1.3 – Pour diffe´rents observables, degre´ harmonique n atteint lorsque l’e´nergie cumule´e a` ce
degre´ est e´gale a` 90% de l’e´nergie totale (i.e. les abscisses des segments verticaux pointille´s de la
Fig. 1.11) et valeur de l’e´nergie cumule´e au degre´ n=30 en pourcentage de l’e´nergie totale.
Les re´partitions de l’e´nergie par degre´ de la gravite´ sol et de la gravite´ satellite sont tre`s
similaires a` celle de la charge hydrologique: 90% de l’e´nergie est concentre´e aux degre´s infe´rieurs a`
∼80 (figure 1.11 et tableau 1.3). Cependant, du fait de la redistribution des masses a` l’inte´rieur de
la Terre, l’e´nergie aux tre`s bas degre´s est plus faible dans la gravite´ satellite que dans la charge:
cela e´tait visible dans les fonctions de transfert de la gravite´ satellite (figure 1.9, en bas). La
gravite´ sol posse`de ne´anmoins plus d’e´nergie aux tre`s bas degre´s que la gravite´ satellite et
que la charge a` cause de l’effet du de´placement vertical de la surface: ainsi, 90% de l’e´nergie totale
est atteinte de`s le degre´ 63 alors qu’il faut aller jusqu’au degre´ 83 pour atteindre ce seuil dans la
gravite´ satellite.
Dans le cadre de la restitution des variations de la distribution de la charge hydrologique par
la mission GRACE, il ressort de cette e´tude que les diffe´rents observables peuvent the´oriquement
tous donner acce`s a` la charge via une fonction de transfert faisant intervenir un mode`le de Terre.
Cependant, la de´rive´e du potentiel ou gravite´ satellite est l’observable ayant le contenu spectral
le plus proche de la charge. Mais il faut aussi conside´rer la re´solution maximale atteinte par les
observations de GRACE. Nous avons vu dans la section 1.3.4 que les erreurs deviennent importantes
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Fig. 1.10 – Densite´ spectrale d’e´nergie des variations de la charge hydrologique (humidite´ du sol +
neige) pre´dites par le mode`le LaD (en haut) et de leur effet dans diffe´rents observables ge´ode´siques:
le ge´o¨ıde (au milieu, a` gauche), le de´placement vertical (en bas, a` gauche), la gravite´ satellite
(au milieu, a` droite) et la gravite´ sol (en bas, a` droite). Chaque courbe bleue correspond a` une
pre´diction mensuelle sur la pe´riode 2000-2003. Le spectre moyen sur ces trois anne´es est repre´sente´
par la courbe jaune.
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Fig. 1.11 – Energie cumule´e a` un degre´ n en fonction de n (exprime´e en pourcentage de l’e´nergie
totale) des variations de la charge hydrologique pre´dites par le mode`le LaD (en haut) et de leur effet
dans diffe´rents observables ge´ode´siques: le ge´o¨ıde (au milieu, a` gauche), le de´placement vertical (en
bas, a` gauche), la gravite´ satellite (au milieu, a` droite) et la gravite´ sol (en bas, a` droite). La
moyenne des e´nergies cumule´es sur la pe´riode 2000-2003 est repre´sente´e par la courbe jaune. Le
seuil a` 90% est trace´ en pointille´s.
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Fig. 1.12 – Spectres d’amplitude des variations de la charge hydrologique restitue´es par GRACE. A
gauche: solutions de´cadaires du GRGS sur 5 ans (29/07/2002 - 11/08/2007). A droite: solutions
mensuelles du CSR sur 5 ans (Avril 2002 - Mars 2007). Dans chaque cas, le champ de re´fe´rence
est la moyenne des champs variables sur la pe´riode conside´re´e.
a` partir du degre´ 25. On pourrait donc choisir de tronquer le de´veloppement en harmoniques
sphe´riques au degre´ 30. La dernie`re colonne du tableau 1.3 donne le pourcentage d’e´nergie cumule´e a`
ce degre´ de troncature par rapport a` l’e´nergie totale pour la charge et les diffe´rents observables. Avec
le mode`le LaD, seulement 70% de l’e´nergie totale sera alors restitue´e dans la gravite´ satellite.
Dans le ge´o¨ıde et le de´placement vertical, en revanche, on pourra valider 98% du contenu spectral
total. Ceci explique le tre`s bon accord trouve´ entre les variations saisonnie`res de de´placement
vertical de´duites des variations du ge´o¨ıde restitue´es par GRACE et celles restitue´es par GPS,
dans des zones de fort signal comme en Amazonie (Davis et al., 2004): ge´o¨ıde et de´placement
vertical sont des observables refle´tant tous deux davantage les grandes longueurs d’onde de la
charge hydrologique. Cependant, du fait de multiples sources d’erreur possibles dans le traitement
des donne´es GPS, le signal GPS est plus bruite´ : en Europe, ou` l’amplitude du signal est nettement
plus faible (quelques mm) qu’en Amazonie (∼ 2 cm), l’accord avec les donne´es GRACE n’est plus
aussi bon (van Dam et al., 2007).
Proble`me inverse
Il est bien connu que le proble`me inverse en gravime´trie n’a pas de solution unique (p. ex. Heis-
kanen et Moritz, 1967): diffe´rentes distributions volumiques de masses peuvent produire la meˆme
perturbation de gravite´ mesure´e a` l’exte´rieur de celles-ci. Cependant, si les masses sont conte-
nues dans les premie`res dizaines de me`tres du sous-sol, la distribution peut eˆtre conside´re´e comme
surfacique et non plus volumique. Le proble`me inverse devient alors univoque car la de´pendance
radiale a e´te´ supprime´e (p. ex. Chao, 2005). La distribution en 2D obtenue par inversion corres-
pond a` la couche e´quivalente bien connue en gravime´trie. En identifiant chaque terme de degre´ n
de l’e´quation (1.3) avec le terme correspondant de l’e´quation (1.8), on obtient l’expression de la
variation de la charge surfacique ∆σ(θ, λ) en fonction des variations des coefficients de Stokes:
∆σ(θ, λ) =
nmax∑
n=2
N−1n a
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)]
=
nmax∑
n=2
aρ
3
2n+ 1
1 + k′n
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] . (1.12)
Le choix du centre de masse comme origine du repe`re entraˆınant une variation nulle du degre´ 1
du champ de gravite´, la variation correspondante de la charge est inde´termine´e. Or, la contribution
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du degre´ 1 n’est pas du tout ne´gligeable comme on peut le voir sur le spectre d’e´nergie pre´dit par
le mode`le LaD (figure 1.10, en haut). Celui-ci provient en grande partie de la couverture neigeuse,
plus importante dans l’he´misphe`re Nord (cf 1e`re partie, chapitre 2, section 2.3.2).
Les spectres d’amplitude de la charge hydrologique de´duite des solutions GRACE ainsi que les
erreurs formelles calibre´es sont trace´s figure 1.12. Le passage du potentiel a` la charge correspond a`
une de´rivation du fait de la multiplication par 2n+1. Les spectres sont relativement plats entre les
degre´s 2 et 25. Puis les erreurs affectant les hauts degre´s deviennent supe´rieures au signal a` grande
longueur d’onde si aucun filtrage ou contrainte n’est applique´, comme dans le cas des solutions du
CSR (a` droite).
On voit donc qu’il est absolument ne´cessaire de filtrer les hauts degre´s des estimations du
contenu en eau du sol faites a` partir des solutions variables non contraintes de champ de gravite´.
1.4.2 Filtrage des solutions libres du CSR
Un filtrage dans le domaine spectral revient a` multiplier chaque terme coefficient de degre´ n
et d’ordre m de la de´composition en harmoniques sphe´riques d’un champ par un coefficient Wmn .
Nous envisageons ici le cas d’un filtrage isotrope: Wmn ne de´pend alors plus de n: W
m
n = Wn. Si
l’on applique un tel filtrage a` la charge hydrologique, on aura applique´ aux coefficients de Stokes
au total deux filtrages, via les fonctions de transfert N−1n et Wn. L’expression de la charge filtre´e
est alors:
∆σ(θ, λ) =
nmax∑
n=2
WnN
−1
n a
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] (1.13)
Ceci revient a` convoluer dans le domaine spatial le champ ∆σ(θ, λ) avec la fonction W (θ, λ) =∑
nWn
∑
m [Y
m, c
n (θ, λ) + Y
m, s
n (θ, λ)].
Nous allons maintenant examiner deux types de filtre isotrope tre`s diffe´rents: la feneˆtre avec
apodisation dans le domaine spectral et le filtre gaussien. Ce dernier est fre´quemment utilise´ dans
la litte´rature pour lisser les solutions GRACE non contraintes. Nous comparerons les effets de ces
deux types de filtre sur les solutions du CSR dans le domaine spectral pour les variations mensuelles,
puis dans le domaine spatial pour les variations annuelles (section 1.4.3).
Filtrage spectral avec feneˆtre d’apodisation
Nous avons vu lors de l’e´tude des spectres des solutions du GRGS et du CSR et des erreurs
formelles calibre´es (figures 1.5 et 1.12) que les erreurs commencent a` augmenter a` partir du degre´
15 et ont la meˆme amplitude que le signal a` partir du degre´ 25. Les degre´s supe´rieurs a` 25 semblent
domine´s par du bruit. On pourrait envisager de tronquer le de´veloppement harmonique au degre´
25: cela aurait l’avantage d’e´liminer une grande partie du bruit mais le de´savantage de cre´er des
oscillations secondaires dans le domaine spatial, phe´nome`ne bien connu sous le nom d’effet de
Gibbs. On adoucit donc la troncature en atte´nuant progressivement les plus hauts degre´s que l’on
souhaite conserver, tout en pre´servant les plus bas degre´s et l’information qu’ils contiennent. Le
bruit affectant ces degre´s ne sera cependant pas oˆte´. Nous avons cre´e´ une feneˆtre d’apodisation avec
une fonction cosinus entre deux degre´s n1 et n2 (figure 1.13, en haut a` droite). Les coefficients
Wn de ce filtre sont donne´s par:
Wn =

1 si n < n1,
1
2 (1+cos (pi
n −n1
n2−n1 )) si n1 ≤ n ≤ n2,
0 si n > n2.
(1.14)
Ce filtre est un vrai filtre passe-bas qui supprime les degre´s supe´rieurs a` n2 et laisse intact les
degre´s infe´rieurs a` n1. L’atte´nuation a` -3dB est atteinte au degre´ 37 (resp. 27) pour (n1, n2)=(30, 50)
(resp. (n1, n2)=(20, 40)).
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En comparaison a` une simple troncature, l’apodisation avec une fonction cosinus permet de
re´duire le nombre et l’amplitude des lobes secondaires dans le domaine spatial (figure 1.13, en haut
a` gauche).
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Fig. 1.13 – Comparaison entre diffe´rents filtrages dans les domaines spatial (a` gauche) et spectral (a`
droite): troncature a` n=40 (courbe en pointille´s, en haut), feneˆtre d’apodisation avec une fonction
cosinus entre n1=30 et n2=50 (courbe pleine, en haut), filtres gaussiens (Jekeli, 1981) de rayon
200, 350 et 500 km (en bas).
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Filtrage spatial avec filtre gaussien
Le filtre gaussien isotrope a e´te´ initialement propose´ par Jekeli (1981) qui en a donne´ les formules
analytiques. Ce filtre a pour effet de lisser spatialement un champ: chaque point du champ filtre´
est corre´le´ aux points voisins, la sensibilite´ de´croissant lorsque la distance qui les se´pare augmente.
L’expression de W (γ) dans le domaine spatial en fonction de la distance angulaire γ entre deux
points est:
W (γ) =
b
2pi
e−b(1−cos γ)
1− e−2b , (1.15)
ou` b = ln (2)/(1− cos (r1/2/a)). r1/2 est le rayon du filtre, c’est-a`-dire la distance sur la sphe`re pour
laquelle la valeur de W est e´gale a` la moitie´ de sa valeur au centre. Cette grandeur est utilise´e
pour caracte´riser la longueur de corre´lation du filtre. La figure 1.13 (en bas, a` gauche) donne
l’e´volution de W en fonction de la distance sur la sphe`re γ a pour diffe´rentes valeurs du rayon. On
peut conside´rer approximativement qu’il y a de´corre´lation totale lorsque la distance est supe´rieure
a` deux fois le rayon du filtre.
Les coefficients dans le domaine spectral sont calcule´s ite´rativement d’apre`s les relations sui-
vantes:
W0 =
1
2pi
,
W1 =
1
2pi
(
1 + e−2b
1− e−2b −
1
b
)
,
Wn+1 = −2n+ 1
b
Wn +Wn−1. (1.16)
La figure 1.13 (en bas, a` droite) montre l’e´volution de Wn en fonction de n pour diffe´rentes valeurs
du rayon. L’atte´nuation commence de`s les plus bas degre´s et augmente progressivement avec n.
Plus le rayon du filtre est grand, plus l’atte´nuation est rapide. L’atte´nuation a` -3 dB est atteinte aux
les degre´s 12, 18 et 31 pour des rayons de 500, 350 et 200 km, respectivement Approximativement,
l’atte´nuation est presque totale pour des degre´s supe´rieurs ou e´gaux au triple des valeurs ci-dessus.
Ce type de filtrage pre´sente donc le gros de´savantage d’atte´nuer les bas degre´s en meˆme temps que
de filtrer les hauts degre´s. Ce n’est pas un filtre passe-bas: tout le spectre est affecte´.
Effet du filtrage dans le domaine spectral
Nous appliquons successivement ces deux filtres aux variations de hauteur d’eau estime´es par les
solutions GRACE du CSR (dont les spectres d’amplitude sont montre´s figure 1.12, a` droite). Pour
l’apodisation spectrale, nous testons successivement les couples de valeurs (30, 50) et (20, 40) pour
(n1, n2). Le premier couple de valeurs a e´te´ choisi afin de comparer les solutions du GRGS aux
solutions du CSR filtre´es: en effet, nous avons constate´ dans la section 1.3.2 que la contrainte
applique´e aux solutions du GRGS agit surtout a` partir du degre´ 30 et jusqu’au degre´ 50, degre´
maximal auquel sont estime´es ces solutions. Une apodisation spectrale entre les degre´s 30 et 50
permettra de simuler l’effet d’une contrainte progressive applique´e entre ces meˆmes degre´s. Comme
le montre la figure 1.14 (en haut a` gauche), une telle apodisation permet de stabiliser le bruit au-
dela` du degre´ 30. Cependant il reste encore trop d’e´nergie au-dela` du degre´ 25 car le bruit augmente
plus rapidement que l’atte´nuation due au filtrage. Nous avons donc applique´ le deuxie`me couple
de valeurs (figure 1.14, en haut a` droite), permettant une stabilisation du bruit de`s le degre´ 25. Le
spectre d’amplitude apre`s un tel filtrage est similaire a` celui obtenu pour les solutions contraintes
du GRGS (figure 1.12, a` gauche), c’est-a`-dire relativement plat jusqu’au degre´ 30 puis diminuant
brutalement.
Concernant le filtrage gaussien, nous testons les deux valeurs suivantes pour le rayon: 350 et
500 km. En effet, les solutions du CSR e´tant estime´es jusqu’au degre´ 60, aucune e´nergie n’est
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Fig. 1.14 – Effet du filtrage des solutions GRACE du CSR: spectres d’amplitude des variations de
la charge hydrologique filtre´e exprime´e en hauteur d’eau e´quivalente. En haut: filtrage spectral par
apodisation entre n1=30 et n2=50 (a` gauche) et entre n1=20 et n2=40 (a` droite). En bas: filtrage
spatial gaussien de rayon 350 km (a` gauche) et 500 km (a` droite).
pre´sente a` des demi-longueurs d’onde infe´rieures a` 333 km: il est donc inutile d’utiliser un rayon
trop petit, comme par exemple un rayon de 200 km pour lequel l’atte´nuation devient totale a` partir
du degre´ 100 (figure 1.13, en bas a` droite). Il est plus raisonnable d’utiliser des rayons e´gaux au
moins a` 350 km, pour lesquels l’atte´nuation est quasiment totale au degre´ 60. Le filtrage gaussien
de rayon 350 km (figure 1.14, en bas a` gauche) donne des spectres stabilise´s en amplitude et qui
de´croissent faiblement avec le degre´, sans rupture de pente comme dans les cas vus pre´ce´demment.
Si on utilise un filtre de rayon 500 km (figure 1.14, en bas a` droite), la quasi totalite´ du spectre est
atte´nue´e, y compris aux degre´s infe´rieurs a` 30. Le signal est atte´nue´ autant que le bruit.
Autrement dit, apre`s un filtrage gaussien, on ne peut retrouver aucune caracte´ristique du champ
initial contrairement au filtrage passe-bas avec feneˆtre d’apodisation qui permet de retrouver toutes
les composantes a` grande longueur d’onde du champ, non filtre´es. En effet, avec le filtrage gaus-
sien, on a perdu tout l’inte´reˆt de l’orthogonalite´ entre les fonctions de Legendre. Le champ filtre´
n’explique alors plus les donne´es GRACE utilise´es pour l’inversion par moindres carre´s.
Des deux types de filtre passe-bas que nous avons e´tudie´s pour filtrer les solutions non contraintes
du CSR, nous privile´gions la feneˆtre d’apodisation dans le domaine spectral qui a l’inte´reˆt de
pre´server les bas degre´s et d’e´liminer les hauts degre´s principalement domine´s par le bruit.
L’effet des deux types de filtre dans le domaine spatial sera e´tudie´ sur la variation annuelle dans
la section 1.4.3.
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1.4.3 Comparaison avec des mode`les hydrologiques globaux
Ge´ne´ralite´s sur les mode`les
Principe
Le but d’un mode`le hydrologique global est l’estimation du stock d’eau pre´sent dans le sous-sol
sous ses diffe´rentes formes (neige ou eau liquide). La re´solution spatiale est au maximum e´gale a`
0.25◦ × 0.25◦, soit 25 km × 25 km a` l’e´quateur.
Fig. 1.15 – Exemple des flux et unite´s de stockages pour le mode`le LaD de Milly et Shmakin (2002a).
Un bilan hydrologique entre flux entrants, sortants et stocks est e´value´ dans chaque unite´.
Sche´matiquement, un mode`le hydrologique est constitue´ de cellules identiques comportant cha-
cune diffe´rentes unite´s de stockage de l’eau a` la surface et dans la subsurface (figure 1.15): la
ve´ge´tation (ou canope´e), la couverture neigeuse, une zone non sature´e et draine´e correspondant
aux premie`res dizaines de centime`tres du sous-sol et une zone sature´e sous-jacente permettant de
stocker l’eau pendant une certaine dure´e. L’eau stocke´e dans ces deux dernie`res unite´s correspond
a` l’humidite´ du sol. Les nappes d’eau souterraines ne sont pas conside´re´es faute de donne´es suffi-
santes. Des flux circulent entre les diffe´rentes unite´s de stockage et aux interfaces avec l’atmosphe`re
et l’oce´an prenant la forme de pre´cipitations (neige + eau), d’e´vapotranspiration, de sublimation,
de drainage des zones non sature´es vers les zones sature´es, d’e´coulements de surface et de subsur-
face (ruissellement). Les e´coulements de nappe ne sont pas mode´lise´s. Un bilan hydrique est estime´
dans chaque unite´ entre le stock d’eau et les flux entrants et sortants ainsi qu’un bilan e´nerge´tique
faisant intervenir la tempe´rature, le rayonnement, la capacite´ calorifique du sol, etc... (p. ex. Milly
et Shmakin, 2002a). Les rivie`res, lacs et autres re´servoirs superficiels ne sont ge´ne´ralement pas
mode´lise´s: il n’existe pas d’e´changes late´raux entre cellules voisines et le ruissellement de chaque
cellule va directement a` l’oce´an, avec toutefois un retard correspondant au temps d’acheminement
de l’eau jusqu’a` l’embouchure des fleuves. La mode´lisation des zones couvertes de glace ne tient pas
compte des flux de glace horizontaux ni des interactions avec l’oce´an et aboutit a` une accumulation
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irre´aliste de neige au fil du temps.
Le mode`le est force´ par un ensemble de parame`tres me´te´orologiques: les pre´cipitations, les
rayonnements incidents solaire et thermique, la vitesse des vents, l’humidite´ et la tempe´rature de
l’air et la pression atmosphe´rique. Ces parame`tres ne sont pas mesure´s partout sur Terre avec
la meˆme densite´ ni la meˆme pre´cision, c’est pourquoi on a recours aux sorties de mode`les de
circulation atmosphe´rique globale eux-meˆmes assimilant de nombreuses donne´es me´te´orologiques.
La re´solution spatiale et temporelle du mode`le hydrologique est limite´e par celle du forc¸age. De
plus, certains parame`tres du mode`le de´pendent du type de sol et de ve´ge´tation: ainsi, les sols
argileux retiennent davantage l’eau que les sols sableux, et la pre´sence de ve´ge´tation a un impact
important sur l’e´vapotranspiration. Ces parame`tres peuvent varier dans le temps, notamment en
fonction de la saison, pour les parame`tres sensibles au type de ve´ge´tation. La prise en compte de
ces variations spatio-temporelles permet d’ame´liorer les mode`les (Milly et Shmakin, 2002b). Elle
constitue en outre une limitation a` leur re´solution.
La plus grande part des erreurs sur les estimations des stocks et des flux provient du forc¸age
utilise´ et notamment des pre´cipitations.
La calibration des mode`les — ge´ne´ralement par les donne´es de de´bit des rivie`res — ne concerne
que les bassins hydrologiques suffisamment instrumente´s: la calibration est donc loin d’eˆtre ho-
moge`ne, ce qui remet en cause la performance des mode`les dans les zones e´quatoriales ou` les flux
et les stocks sont les plus importants mais ou` les donne´es sont plus rares.
Caracte´ristiques de diffe´rents mode`les
Nous conside´rons les sorties de trois mode`les hydrologiques globaux:
– le mode`le LaD (Land Dynamics) de´crit par Milly et Shmakin (2002a): ce mode`le a une
re´solution spatiale de 1◦ × 1◦. Il est force´ par des donne´es me´te´orologiques. Il fournit des
estimations mensuelles de la couverture neigeuse et de l’humidite´ du sol. Ce mode`le comporte,
outre la couverture neigeuse, une zone non draine´e et une zone de stockage. Un mode`le
de ve´ge´tation et un mode`le de sol sont utilise´s pour de´crire la variabilite´ ge´ographique des
parame`tres, mais ils sont suppose´s constants dans le temps (Milly et Shmakin, 2002b). La
calibration du mode`le est faite en comparant la de´charge mode´lise´e avec les donne´es de de´bits
de rivie`res sur certains bassins hydrologiques.
– le mode`le GLDAS (Global Land Data Assimilation System) de´crit par Rodell et al. (2004):
ce mode`le a une re´solution spatiale de 0.25◦× 0.25◦ et une re´solution temporelle de 3 heures.
Aucune estimation n’est effectue´e sur l’Antarctique. L’originalite´ de ce mode`le est qu’il as-
simile en temps re´el de nombreuses donne´es (tempe´rature, pre´sence de neige) issues d’ob-
servations satellitaires ou terrestres, permettant une re´estimation des donne´es de forc¸age.
Nous avons utilise´ les estimations effectue´es a` partir du mode`le de surface Noah, un des
quatre mode`les de surface possibles. Pour ce mode`le, les deux premiers me`tres du sous-sol
sont e´chantillonne´s en quatre couches. Un mode`le global de sol est utilise´ ainsi qu’un mode`le
global de ve´ge´tation comportant 11 types diffe´rents, variable dans le temps afin de refle´ter la
variation saisonnie`re de l’interception par les plantes et la transpiration.
– le mode`le hydro-me´te´orologique de l’ECMWF de´crit par Viterbo et Beljaars (1995): ce mode`le
est un sous-produit du mode`le de circulation atmosphe´rique globale de l’ECMWF. Il a une
re´solution spatiale de 0.25◦ × 0.25◦ et une re´solution temporelle de 6 heures. Le mode`le
comporte 4 couches dont l’e´paisseur totale est de 2.55 m. Le premier me`tre correspond a` la
zone racinaire. Les 23 parame`tres caracte´risant les types de sol et de ve´ge´tation sont statiques;
seulement 4 parame`tres varient spatialement. Il n’y a pas d’assimilation de donne´es.
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Fig. 1.16 – Comparaison entre les mode`les hydrologiques globaux LaD (en haut), GLDAS (au milieu)
et de l’ECMWF (en bas). Amplitude (a` gauche, en mm) et retard de phase (a` droite, exprime´e en
mois a` partir du de´but de l’anne´e) de la variation annuelle du contenu en eau du sol (humidite´ du
sol + neige) exprime´e en hauteur d’eau e´quivalente et estime´e sur 3 ans (Avril 2002 - Avril 2005).
La re´solution spatiale est de 1◦ × 1◦.
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Comparaison entre les mode`les: cas de la variation saisonnie`re
Afin de comparer les estimations des diffe´rents mode`les hydrologiques pre´sente´s dans la section
pre´ce´dente, nous e´tudierons la variation saisonnie`re (i.e. annuelle) du contenu total en eau (neige
+ humidite´ du sol + eau de la canope´e).
Les estimations des mode`les ont e´te´ moyenne´es sur une pe´riode de 1 mois et re-e´chantillonne´es
sur une grille de 1◦×1◦. La pe´riode d’investigation est de 3 ans, d’avril 2002 a` avril 2005. En chaque
point de coordonne´es (θ, λ), l’amplitude a1 et le retard de phase φ1 du signal annuel sont issus de
l’ajustement par moindres carre´s du signal suivant:
∆σ(t) (θ, λ) = a1 cos(ω1t− φ1) + a2 cos(ω2t− φ2) + b t+ c, (1.17)
ou` ω1=1 cyle/an et ω2=2 cyle/an sont les fre´quences des signaux annuel et semi-annuel. a2 et φ2
mode´lisent l’amplitude et le retard de phase du signal semi-annuel. La constante c et la tendance
line´aire b mode´lisent respectivement la moyenne et la tendance sur la pe´riode d’e´tude.
L’amplitude et le retard de phase — exprime´ en mois par rapport au 1er janvier — de la
variation annuelle sont repre´sente´s pour chaque mode`le figure 1.16. Pour chaque parame`tre, on a
calcule´ en tout point sur les continents la moyenne des estimations par les diffe´rents mode`les et leur
e´cart type non biaise´ afin d’e´tudier leur dispersion (figure 1.17). Le tableau 1.4 donne les valeurs
moyennes de ces deux quantite´s (moyenne et e´cart type sur les estimations des mode`les) calcule´es
sur les continents (excepte´s l’Antarctique et le Groenland), dans la zone intertropicale (entre les
latitudes 25◦S et 25◦N) et dans les zones de moyennes et hautes latitudes.
L’estimation moyenne de l’amplitude du signal saisonnier est de 58 mm d’eau, en moyenne sur
l’ensemble des continents. L’e´cart type entre les mode`les est e´gal a` 22 mm d’eau en moyenne, ce
qui repre´sente une assez forte dispersion. L’e´cart type sur le retard de phase est en moyenne e´gal
a` 1.2 mois.
Dans la zone intertropicale, tous les mode`les pre´disent les plus grandes amplitudes en Ame´rique
du Sud (sur les bassins de l’Ore´noque, de l’Amazone, du Tocantin et du Parana), de fortes am-
plitudes en Afrique (dans les deux zones de mousson de part et d’autre de l’e´quateur) ainsi qu’en
Inde et en Asie du Sud-Est (bassins du Gange et du Brahmapoutre, bassin du Me´kong). Les am-
plitudes pre´dites par le mode`le LaD sont partout supe´rieures a` celles pre´dites par les deux autres
mode`les, notamment sur le bassin de l’Ore´noque et sur les bassins du Gange et du Brahmapoutre.
Le mode`le de l’ECMWF pre´dit en Ame´rique du Sud des amplitudes environ deux fois plus faibles
que les autres mode`les. En moyenne dans la zone intertropicale, l’amplitude moyenne du signal
saisonnier est de 69 mm d’eau et l’e´cart type entre les mode`les est de 25 mm. Celui-ci est par
endroit supe´rieur a` 100 mm en Amazonie. Logiquement, plus le signal est fort, plus l’e´cart type est
grand.
Aux moyennes et hautes latitudes, on trouve ge´ne´ralement des amplitudes moyennes mode´re´es
infe´rieures a` 100 mm d’eau en Europe ainsi que sur la coˆte Atlantique de l’Ame´rique du Nord, ou
de l’ordre de 120 mm au centre de la Russie. Les pre´dictions diffe`rent surtout dans les re´gions ou` la
variation saisonnie`re de la couverture neigeuse est importante: en Sibe´rie, sur la coˆte Pacifique du
Canada et au Sud de l’Alaska. Ceci est duˆ a` une mauvaise estimation par les mode`les de l’e´paisseur
de neige. Le mode`le LaD pre´dit a` nouveau des amplitudes plus fortes que les autres mode`les. On
trouve un bon accord entre le mode`le GLDAS et le mode`le de l’ECMWF en Europe et en Russie;
cependant, le mode`le GLDAS — de meˆme que le mode`le LaD — pre´dit des amplitudes plus fortes
au Sud de l’Alaska et a` l’Ouest du Canada. C’est dans ces re´gions que l’e´cart type atteint sa valeur
maximale (240 mm). La dispersion est importante aussi en Sibe´rie (150 mm). Ces zones e´tant
localise´es, la moyenne de l’e´cart type sur les moyennes et hautes latitudes reste plus faible (20 mm)
qu’aux basses latitudes. L’amplitude moyenne du signal y est en outre plus faible, en moyenne
(50 mm). Relativement au signal, l’e´cart type (i.e. la dispersion) est plus important aux moyennes
et hautes latitudes qu’aux basses latitudes.
Concernant la phase, mise a` part de fortes dispersions — pre´visibles — entre mode`les dans les
1.4 Apports et limites de la contribution de GRACE a` l’hydrologie globale 85
Fig. 1.17 – Moyenne et e´cart type non biaise´ de la variation annuelle estime´e a` partir des sorties
des mode`les hydrologiques globaux de la figure 1.16. Amplitude (a` gauche, en mm) et retard de
phase (a` droite, exprime´e en mois a` partir du de´but de l’anne´e).
Continents Tropiques Moyennes et hautes
(25◦S–25◦N) latitudes (> 25◦N/S)
Amplitude Phase Amplitude Amplitude
LaD 68 4.4 80 61
GLDAS 55 4.4 69 44
ECMWF 51 4.2 59 45
Moyenne 58 4.4 69 50
Ecart-type non biaise´ 22 1.2 25 20
Tab. 1.4 – Comparaison entre les mode`les hydrologiques globaux LaD, GLDAS et de l’ECMWF:
cas de la variation annuelle. Pour chaque mode`le, moyennes spatiales de l’amplitude (en mm) et du
retard de phase (en mois) sur les continents (excepte´s l’Antarctique et le Groenland), de l’amplitude
sur les zones continentales tropicales et les zones continentales de moyennes et hautes latitudes
(cf figure 1.16). Moyenne et e´cart type non biaise´ entre les mode`les (cf figure 1.17), moyenne´s
spatialement sur les diffe´rents domaines.
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zones arides ou` le signal est tre`s faible ainsi que dans le sud-est des E´tats-Unis, l’e´cart type est, en
moyenne, infe´rieur a` 1 mois. Dans les zones de forte variation saisonnie`re de la couverture neigeuse,
en Sibe´rie et au Nord du Canada, la dispersion augmente jusqu’a` 1 mois: le mode`le LaD y pre´dit
une phase retarde´e par rapport aux autres mode`les. Les mode`les semblent difficilement s’accorder
sur le de´roulement de la fonte des neiges dans ces re´gions.
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Estimation de la variation saisonnie`re par GRACE
Apre`s avoir constate´ une assez forte dispersion entre les mode`les concernant la variation an-
nuelle du contenu en eau des premiers me`tres du sous-sol, nous nous penchons maintenant sur les
estimations issues de la mission GRACE. En effet, elles peuvent permettre de valider ou non les
mode`les hydrologiques dans certaines re´gions. Cependant, il faut garder a` l’esprit que la mission
GRACE, qui inte`gre verticalement toutes les variations de masses d’eau dans le sous-sol, apporte
une information supple´mentaire par rapport aux mode`les sur l’eau des nappes souterraines. Ceci
peut eˆtre a` l’origine de diffe´rences entre les mode`les et les observations.
Traitement des donne´es
Nous estimons la variation saisonnie`re du contenu en eau a` partir de 3 ans de solutions GRACE
du GRGS et du CSR. Dans le cas des solutions du CSR, la pe´riode est identique a` celle utilise´e
pour l’e´tude des mode`les, soit entre avril 2002 et avril 2005; pour les solutions du GRGS, la pe´riode
d’e´tude est situe´e entre aouˆt 2002 et aouˆt 2005. Pour les solutions du CSR, nous testons les deux
types de filtres pre´sente´s section 1.4.2, c’est-a`-dire l’apodisation dans le domaine spectral et le
filtrage gaussien isotrope. Pour chacun d’eux, nous testons deux valeurs des parame`tres.
Les donne´es GRACE sont exprime´es en hauteur d’eau e´quivalente sur une grille de 1◦ × 1◦
comprenant les oce´ans. Sur les continents, nous ajustons par moindres carre´s un signal annuel, un
signal semi-annuel, une tendance et une constante (e´quation 1.17).
Sur les oce´ans, l’aliasing de la mare´e oce´anique non corrige´e donne, pour chaque onde de mare´e,
un signal pe´riodique a` longue pe´riode (Han et al., 2004; Ray et Luthcke, 2006). D’apre`s ces auteurs,
l’alias de l’onde S2 est le plus important et sa pe´riode est de 161 jours. Le caracte`re mono-fre´quentiel
de ce type de bruit nous permet de l’e´liminer facilement des donne´es en ajustant en plus des signaux
de l’e´quation (1.17), une sinuso¨ıde de la forme a3 cos(ω3t − φ3) a` la fre´quence ω3=365.25/161 =
2.27 cycle/an.
Nous conside´rons que le signal annuel inverse´ par cette me´thode sur les oce´ans constitue une
estimation de l’erreur sur le signal annuel calcule´ sur les continents. Ceci suppose que l’essentiel du
signal annuel estime´ sur les oce´ans est du bruit (nous nuancerons cette hypothe`se en utilisant les
sorties du mode`le de circulation oce´anique globale ECCO dans la section 1.4.3).
En chaque point de la grille, l’e´cart type (RMS) du re´sidu de la re´gression est e´value´: il comporte
a` la fois du bruit et du signal non pe´riodique. En effet, les variations de contenu en eau sont tre`s
irre´gulie`res par endroit (p. ex. au Sahel) et ne peuvent eˆtre mode´lise´es a` l’aide de deux sinuso¨ıdes.
Mais du bruit est aussi pre´sent et on peut conside´rer comme Wahr et al. (2006) que le RMS du
re´sidu correspond a` une estimation du bruit sur les solutions de´cadaires ou mensuelles, force´ment
plus bruite´es que la composante annuelle.
Re´sultats
L’amplitude de la variation annuelle est repre´sente´e en tout point du globe pour les solutions
du GRGS et du CSR (figures 1.18 et 1.19, respectivement). Le RMS du re´sidu est repre´sente´ pour
chaque solution et chaque type de filtrage (figure 1.20). Les tableaux 1.5 et 1.6 contiennent les
valeurs moyennes de l’amplitude de la variation annuelle et du RMS, respectivement, calcule´es sur
les oce´ans, les continents, dans la zone intertropicale et la zone des hautes et moyennes latitudes.
Le bruit affectant les solutions non contraintes du CSR se caracte´rise par des bandes me´ridiennes
tre`s visibles sur les oce´ans masquant le signal oce´anique (figure 1.19). Elles sont aussi pre´sentes sur
les continents, bien que masque´es par le signal hydrologique. Nous avons vu dans la section 1.3.4
que ces bandes sont dues au moins bon e´chantillonnage en longitude qu’en latitude par les satellites.
Elles disparaissent aux tre`s hautes latitudes (supe´rieures a` 75◦N/S) ou` la couverture spatiale est
meilleure.
Si aucun filtrage n’avait e´te´ applique´ aux solutions, le bruit a` haute fre´quence masquerait com-
ple`tement le signal hydrologique. Cependant, il est impossible d’oˆter comple`tement ces bandes en
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Fig. 1.18 – Amplitude (a` gauche, en mm) et retard de phase (a` droite, exprime´ en mois a` partir du
de´but de l’anne´e) du signal annuel estime´ a` partir de 3 ans (Aouˆt 2002 - Aouˆt 2005) de solutions
GRACE du GRGS.
Fig. 1.19 – Amplitude (en mm) du signal annuel estime´ a` partir de 3 ans (Avril 2002 - Avril 2005)
de solutions GRACE du CSR apre`s diffe´rents filtrages: (a) apodisation entre n1=30 et n2=50 ou
(b) entre n1=20 et n2=40, (c) filtrage gaussien de rayon 350 km ou (d) 500 km.
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Oce´ans Continents Tropiques Moyennes et hautes
(25◦S–25◦N) latitudes (> 25◦N/S)
Amplitude Amplitude Phase Amplitude Amplitude
GRGS 23 65 5.2 98 43
CSR
avec apodisation entre
n1=30 et n2=50 54 87 121 63
n1=20 et n2=40 31 70 5.2 102 48
avec filtrage gaussien
de rayon 350 km 29 64 92 44
de rayon 500 km 19 54 5.1 79 36
Tab. 1.5 – Comparaison de l’amplitude (en mm) et de la phase (en mois a` partir du de´but de
l’anne´e) de la variation annuelle estime´e a` partir des solutions GRACE du GRGS et du CSR apre`s
diffe´rents filtrages (cf figures 1.18 et 1.19). Moyennes spatiales sur diffe´rents domaines (excepte´s
l’Antarctique et le Groenland).
appliquant une feneˆtre d’apodisation dans le domaine spectral (figures 1.19a et b) car ce type de
filtrage laisse intacts les degre´s infe´rieurs a` n1 (cf figure 1.13). Or, les coefficients sectoriels du champ
— responsables des bandes me´ridiennes — sont bruite´s a` tous les degre´s. Un filtrage gaussien permet
d’oˆter les oscillations dont la longueur d’onde est infe´rieure au rayon (ou longueur de cohe´rence) du
filtre: ainsi, des bandes sont toujours visibles apre`s un filtrage gaussien de rayon 350 km et meˆme
500 km (figures 1.19c et d). Etant donne´ le caracte`re non-isotrope du bruit, le filtrage gaussien
isotrope n’est pas adapte´ pour e´liminer ces bandes me´ridiennes: un filtre non-isotrope serait plus
adapte´ a` la physique du proble`me (Kusche, 2007).
Au contraire, la contrainte applique´e lors de l’inversion des solutions du GRGS — bien qu’iso-
trope — permet de re´duire conside´rablement l’amplitude des bandes me´ridiennes tout en pre´servant
le signal ce qui n’est pas le cas avec un filtrage gaussien. Avec le filtrage gaussien, il est ne´cessaire
d’employer un grand rayon afin d’e´liminer efficacement ces bandes: certains auteurs vont jusqu’a`
utiliser des rayons de 750 km (Schmidt et al., 2006) ou meˆme 1000 km (Wahr et al., 2004). La
contrepartie est, qu’en un point donne´, le signal s’homoge´ne´ise de plus en plus avec les signaux des
points voisins: on parle de fuite du signal (Swenson et Wahr, 2002). Dans les re´gions coˆtie`res du
sud de l’Alaska et de l’ouest du Canada par exemple, le signal d’origine hydrologique fuit dans
l’Oce´an Pacifique (figure 1.19d). A l’inverse, dans les solutions contraintes du GRGS, le signal est
mieux focalise´ car davantage de signal a e´te´ conserve´ aux courtes longueurs d’onde. Ceci montre
l’inte´reˆt de la strate´gie du GRGS par rapport a` l’application a posteriori d’un filtre ad hoc mal
adapte´ au type de bruit rencontre´.
Prenant le rapport entre l’amplitude annuelle moyenne sur les continents et l’amplitude annuelle
moyenne sur les oce´ans (respectivement 2e`me et 1e`re colonnes du tableau 1.5) comme approximation
du rapport signal-sur-bruit, on constate que les solutions contraintes du GRGS et les solutions du
CSR apre`s un filtrage gaussien de 500 km de rayon ont le plus faible rapport (2.8). Cependant, leurs
contenus spectraux sont tre`s diffe´rents, les solutions du GRGS comportant davantage d’e´nergie aux
hauts degre´s. Les solutions du CSR apre`s apodisation entre n1=20 et n2=40 ou apre`s un filtrage
gaussien de rayon 350 km ont le meˆme rapport signal-sur-bruit (2.2). Mais le premier filtrage
e´pargne les degre´s infe´rieurs a` 20 alors que le second les atte´nue et ce dernier pre´serve davantage
de hautes fre´quences que le premier. Enfin, le rapport le plus mauvais (1.6) est trouve´ pour les
solutions du CSR apre`s apodisation entre n1=30 et n2=50: ce filtrage ne re´ussit pas aussi bien
a` e´liminer le bruit que la contrainte applique´e sur les solutions du GRGS. Ces dernie`res sont plus
proches des solutions du CSR apre`s apodisation entre n1=20 et n2=40.
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Fig. 1.20 – RMS (en mm) du re´sidu apre`s l’ajustement de signaux annuel, semi-annuel, d’une
constante et de l’alias de l’onde S2 de´duit de 3 ans (Avril 2002 - Avril 2005) de solutions GRACE
apre`s diffe´rents filtrages: (a) solutions du GRGS, (b) solutions du CSR apre`s une apodisation entre
n1=30 et n2=50 ou (c) entre n1=20 et n2=40, et apre`s un filtrage gaussien de rayon 350 km (d)
ou 500 km (e).
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Oce´ans Continents Tropiques Moyennes et hautes
(25◦S–25◦N) latitudes (> 25◦N/S)
GRGS 41 47 50 44
CSR
avec apodisation entre
n1=30 et n2=50 130 136 155 122
n1=20 et n2=40 65 70 81 62
avec filtrage gaussien
de rayon 350 km 61 65 74 58
de rayon 500 km 28 32 37 28
Tab. 1.6 – Comparaison du RMS du re´sidu apre`s l’ajustement de signaux annuel, semi-annuel,
d’une constante et de l’alias de l’onde S2 pour les diffe´rentes solutions GRACE. Moyennes spatiales
des re´sidus (en mm) sur les continents et les oce´ans, les zones continentales tropicales et les zones
continentales de moyennes et hautes latitudes pour chaque solution GRACE (figure 1.20).
Le RMS des re´sidus de la re´gression (figure 1.20 et tableau 1.6) est toujours supe´rieur a` l’ampli-
tude de la variation annuelle sur les oce´ans: le bruit sur les variations mensuelles ou de´cadaires est
logiquement supe´rieur au bruit sur la variation annuelle. On n’observe pas de diffe´rence significative
d’amplitude entre les continents et les oce´ans. Les tre`s hautes latitudes se distinguent encore une
fois par un faible niveau de bruit. Dans les solutions du CSR, on retrouve des rayures me´ridiennes
dont l’amplitude est particulie`rement forte aux longitudes 20-30◦E et 190◦E. Apre`s une apodisation
entre n1 = 30 et n2 = 50, on trouve a` nouveau le plus mauvais re´sultat, avec un RMS moyen de
136 mm sur les continents. La diminution du RMS cause´e par le choix des parame`tres de la feneˆtre
d’apodisation (figures 1.20b et c) ou du rayon du filtre (figures 1.20d et e) est un peu plus forte
(∼ −50%) que celle observe´e sur l’amplitude de l’annuelle sur les oce´ans (∼ −43%, figure 1.19).
Apre`s une apodisation entre n1=20 et n2=40 ou un filtrage gaussien de rayon 350 km, des niveaux
de bruit similaires sont obtenus (70 et 65 mm, respectivement). Il est difficile de distinguer dans le
domaine spatial les diffe´rences entre ces deux filtrages. Apre`s un filtrage gaussien de rayon 500 km,
on obtient les plus faibles RMS (32 mm, en moyenne sur les continents). Cependant, ce filtrage
n’a pas re´ussi a` re´duire totalement le bruit, notamment dans la partie sud de l’Afrique ou` le RMS
atteint 93 mm. La valeur moyenne du RMS est de 29 mm sur l’ensemble du globe; elle est infe´rieure
a` l’estimation par Wahr et al. (2006) de l’erreur sur les pre´dictions mensuelles de contenu en eau,
soit 38 mm. La diffe´rence vient du fait que nous avons analyse´ une se´rie temporelle plus longue
(3 ans contre 22 mois) correspondant a` un nombre entier d’anne´es ce qui permet une meilleure
estimation du signal annuel.
La variabilite´ spatiale du RMS est nettement moins importante avec les solutions contraintes
du GRGS qu’avec les solutions filtre´es du CSR (figure 1.20). L’erreur moyenne est cependant plus
forte avec les solutions du GRGS (47 mm sur les continents) car elles contiennent davantage de
courtes longueur d’onde. Les erreurs formelles calibre´es estime´es par le GRGS par propagation de
la matrice de covariance comple`te dans le domaine spatial (figure 1.7) sont plus fortes que nos
estimations a` partir du RMS: dans la zone intertropicale, nous trouvons un RMS moyen de 50 mm
sur les continents et 42 mm sur les oce´ans, soit en moyenne de 44 mm, alors que l’erreur estime´e
par le GRGS est d’environ 60 mm a` ces latitudes.
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Oce´ans Continents Tropiques Moyennes et hautes
(25◦S–25◦N) latitudes (> 25◦N/S)
Amplitude Amplitude Phase Amplitude Amplitude
Apodisation entre
n1=30 et n2=50
GLDAS + ECCO 14 49 4.7 67 37
ECMWF + ECCO 13 46 4.5 57 38
Filtrage gaussien
de rayon 500 km
GLDAS + ECCO 13 39 4.6 54 29
ECMWF + ECCO 11 36 4.5 45 30
Tab. 1.7 – Moyennes spatiales de l’amplitude (en mm) et de la phase (en mois) de la variation
annuelle pour les deux combinaisons de mode`les globaux apre`s deux types de filtrage diffe´rents
(repre´sente´es figure 1.21). Moyenne sur les continents et les oce´ans, les zones continentales tropi-
cales et les zones continentales de moyennes et hautes latitudes.
Comparaison avec les estimations filtre´es des mode`les
Afin de comparer la variation annuelle observe´e par GRACE a` celle pre´dite par les mode`les, il
est ne´cessaire que les deux types de donne´es aient les meˆmes re´solutions spatiale et temporelle.
Ainsi, nous avons apodise´ les sorties des mode`les entre les degre´s n1=30 et n2=50 afin que leur
contenu spectral soit a` peu pre`s semblable a` celui des solutions contraintes du GRGS. De la meˆme
fac¸on que dans la section 1.4.3, nous avons estime´ l’amplitude et le retard de phase de la variation
annuelle sur ces champs filtre´s en ajustant par moindres carre´s les signaux de l’e´quation 1.17.
La figure 1.21a (resp. b) montre les re´sultats du filtrage pour les sorties des mode`les GLDAS
(resp. de l’ECMWF). Les sorties du mode`le de circulation oce´anique ECCO q (Stammer et al.,
2002) sont utilise´es afin de quantifier l’amplitude du signal annuel sur les oce´ans et de la comparer
a` l’estimation par GRACE. Les sorties des mode`les (donne´es toutes les 6 heures pour GLDAS et
ECMWF et toutes les 12 heures pour ECCO) sont transforme´es en moyennes sur 10 jours. De
meˆme que dans le traitement des solutions GRACE, on applique une moyenne ponde´re´e entre trois
solutions successives, la solution centrale ayant un poids double par rapport aux deux autres.
L’apodisation entre les degre´s n1=30 et n2=50 re´duit l’amplitude moyenne du signal annuel non
filtre´ de 10% sur les continents (tableaux 1.4 et 1.7). La re´duction d’amplitude est plus importante
aux basses latitudes (15%) qu’aux moyennes et hautes latitudes (5%).
L’amplitude du signal annuel pre´dite par les deux mode`les est syste´matiquement infe´rieure
(d’environ 27%) a` celle observe´e par GRACE (figure 1.18): ceci est davantage le cas dans la zone
intertropicale — avec un e´cart par rapport aux observations GRACE de 30% (respectivement
40%) pour le mode`le GLDAS (resp. de l’ECMWF) — qu’aux moyennes et hautes latitudes, ou`
l’e´cart est d’environ 13% pour les deux mode`les (tableaux 1.5 et 1.7). Dans la zone intertropicale,
les principales diffe´rences concernent les bassins de l’Ore´noque, de l’Amazone et du Parana ou` la
distribution spatiale et l’amplitude du signal diffe`rent entre mode`les et observations, ainsi que sur
les bassins du Gange et du Brahmapoutre ou` l’amplitude observe´e est supe´rieure a` l’amplitude
pre´dite. En Afrique, l’accord est bien meilleur que dans les re´gions pre´ce´dentes. La diffe´rence entre
observations et pre´dictions, moyenne´e sur les continents et les mode`les, est d’environ 18 mm (soit
65−47): elle s’explique par le niveau de bruit sur l’annuelle que nous avons estime´ a` 23 mm pour les
solutions du GRGS. Cependant, ceci n’explique pas le fait que cette diffe´rence soit syste´matiquement
positive.
q. Estimating the Circulation and Climate of the Ocean
1.4 Apports et limites de la contribution de GRACE a` l’hydrologie globale 93
Fig. 1.21 – Amplitude (a` gauche, en mm) et phase (a` droite, exprime´e en mois a` partir du de´but
de l’anne´e) du signal annuel de´duit de 3 ans (Aouˆt 2002 - Aouˆt 2005) d’estimations de mode`les
globaux (ECCO+GLDAS ou ECCO+ECMWF) apre`s apodisation entre n1=30 et n2=50 (a et b)
ou filtrage gaussien de rayon 500 km (c et d).
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De plus, notre hypothe`se selon laquelle le signal annuel sur les oce´ans est ne´gligeable par rapport
au bruit se re´ve`le fausse: l’amplitude moyenne pre´dite sur les oce´ans est de 13-14 mm selon les
mode`les (tableau 1.7), ce qui repre´sente un peu plus de la moitie´ de l’amplitude estime´e (23 mm) a`
partir des solutions GRACE du GRGS (tableau 1.5). De plus, une partie de ce signal annuel est due
a` la fuite du signal hydrologique des continents vers les oce´ans, ce qui explique la le´ge`re diffe´rence
sur l’amplitude moyenne trouve´e entre les deux combinaisons de mode`les. Notre estimation du bruit
sur la variation annuelle a donc e´te´ surestime´e: le niveau de bruit re´el doit se situer entre 10 (soit
23− 13) et 23 mm.
Comparons maintenant les pre´dictions filtre´es avec un filtre gaussien de rayon 500 km (fi-
gures 1.21c et d) avec les estimations des solutions du CSR filtre´es de la meˆme manie`re (fi-
gure 1.19d). Les amplitudes des pre´dictions filtre´es (tableau 1.7) sont en moyenne 30% plus faibles
que les pre´dictions non filtre´es (tableau 1.4). Les amplitudes pre´dites sont a` nouveau supe´rieures
(d’environ 31%) a` celles observe´es par GRACE; ceci est davantage le cas aux basses latitudes (32%
pour le mode`le GLDAS et 43% pour le mode`le de l’ECMWF) qu’aux moyennes et hautes latitudes
(82%). Les principales diffe´rences concernent l’amplitude et se situent en Asie du Sud-Est et en
Ame´rique du Sud. L’e´cart moyen entre observations et pre´dictions est e´gal a` 17 mm et est de l’ordre
de grandeur du bruit estime´ pour ces solutions, compris entre 7 mm (soit 19 − 12 ou` 12 mm est
l’amplitude moyenne pre´dite par les mode`les sur les oce´ans) et 19 mm (amplitude moyenne de la
variation annuelle sur les oce´ans, tableau 1.5).
La prise en compte des erreurs sur les solutions GRACE ainsi que des erreurs lie´es a` la troncature
du de´veloppement en harmoniques sphe´riques est tre`s importante lorsque l’on effectue des bilans de
masse sur des bassins hydrologiques ou des calottes glaciaires a` diffe´rentes e´chelles temporelles. Le
but est de minimiser l’erreur totale, sachant que pre´cision et re´solution spatiale sont difficilement
conciliables.
Les amplitudes estime´es par GRACE sont syste´matiquement supe´rieures aux amplitudes pre´dites
par les mode`les, ceci a` toutes les e´chelles de temps et pour des filtrages diffe´rents. Schmidt et al.
(2006) trouvent les estimations mensuelles de´duites des solutions du GFZ supe´rieures de 50% aux
pre´dictions du mode`le WGHM apre`s un filtrage gaussien de 750 km de rayon. Schmidt et al. (2006);
Ramillien et al. (2005) utilisent la me´thode d’inversion des donne´es GRACE de Ramillien et al.
(2004) qui se base sur une distribution spatiale a priori pour chaque re´servoir fluides (oce´ans, at-
mosphe`re, contenu en eau du sous-sol, neige): ceci a pour effet de re´duire les amplitudes issues des
donne´es GRACE et de mieux se´parer les diffe´rentes contributions (Ramillien et al., 2005; Schmidt
et al., 2006). Cependant, le fait de prendre comme a priori des mode`les est tre`s discutable si l’on
souhaite ame´liorer ces derniers et sachant que GRACE apporte une information supple´mentaire
concernant l’eau contenue dans les nappes.
1.5 Conclusion 95
1.5 Conclusion
Ce chapitre nous a permis d’arriver aux conclusions suivantes:
D’un point de vue the´orique, la de´rive´e verticale du potentiel gravitationnel ou gravite´ satellite
est un observable ayant un contenu spectral tre`s proche de celui de la charge hydrologique, a` des
e´chelles infe´rieures environ a` 2000 km (n & 10). Le proble`me inverse permettant de convertir les
variations de gravite´ en variations de hauteur d’eau e´quivalente admet une solution unique en fai-
sant l’hypothe`se que les masses d’eau forment une couche mince plaque´e a` la surface de la Terre.
Contrairement a` la de´rive´e du potentiel, le contenu spectral de la surcharge hydrologique observe´e
dans le de´placement vertical est beaucoup moins riche en courtes longueurs d’onde: cet observable
permet de mieux valider les grandes longueurs d’onde de la charge hydrologique.
Les erreurs sur les solutions globales de champ de gravite´ variable estime´es a` partir des mesures
des satellites GRACE sont dues a` l’impre´cision des mesures, a` l’imperfection des mode`les utilise´s
pour la correction des effets ge´ophysiques connus (notamment les mare´es oce´aniques et les effets
de l’atmosphe`re), l’aliasing des variations de masse a` haute fre´quence non ou mal mode´lise´es. Ces
erreurs donnent du bruit qui augmente significativement a` partir du degre´ harmonique 15 (demi-
longueur d’onde 1333 km). Si aucune contrainte n’est applique´e lors de l’inversion des coefficients
de Stokes, le bruit devient supe´rieur au signal a` partir du degre´ 25 (demi-longueur d’onde 800 km).
Il est plus important sur les degre´s sectoriels du champ, cre´ant dans les champs de gravite´ des
bandes me´ridiennes caracte´ristiques.
Le choix fait par le GRGS de l’application d’une contrainte physique par rapport a` un champ
statique a priori, bien qu’isotrope, permet de stabiliser l’inversion et d’aboutir a` des champs re´alistes
expliquant les donne´es GRACE. La re´solution atteinte avec les solutions contraintes du GRGS est
de 400 km et l’erreur sur les variations de´cadaires de hauteur d’eau est de 4-5 cm en moyenne sur
le globe. L’erreur sur la variation annuelle est au plus e´gale a` 2 cm d’eau.
Au contraire, l’inversion libre, sans a priori, choisie par le CSR aboutit a` des champs de gravite´
domine´s par le bruit. Un filtrage a posteriori de ces champs est absolument ne´cessaire. Le filtrage
gaussien isotrope — couramment applique´ dans la litte´rature — pose un proble`me conceptuel car
il aboutit a` des champs lisse´s n’expliquant plus les donne´es utilise´es pour l’inversion car tous les
degre´s du spectre sont affecte´s par un tel filtrage. Un autre proble`me que pose ce filtre est la fuite
du signal en-dehors des bassins hydrologiques et la contamination de ce signal par des signaux
exte´rieurs, phe´nome`nes d’autant plus importants que le rayon du filtre est grand. Un filtrage passe-
bas isotrope avec une feneˆtre d’apodisation en cosinus est plus acceptable car il laisse intactes les
estimations des bas degre´s qui expliquent au mieux les donne´es au sens des moindres carre´s. Une
apodisation entre les degre´s 20 et 40 permet d’obtenir des champs mensuels de hauteur d’eau ayant
un rapport signal-sur-bruit acceptable. Leur re´solution spatiale est de 500 km pour une erreur de
7 cm en moyenne sur le globe. L’erreur moyenne maximale sur la variation annuelle est estime´e a`
3 cm.
La dispersion sur la variation annuelle du contenu en eau dans le sous-sol (humidite´ du sol +
neige) pre´dite par diffe´rents mode`les hydrologiques est en moyenne sur les continents de 2.2 cm, a`
100 km de re´solution. Elle est maximale, relativement au signal, dans les re´gions ou` les variations
saisonnie`res de la couverture neigeuse sont importantes. La dispersion est de l’ordre de grandeur de
l’erreur sur les solutions GRACE qui ont pourtant une re´solution 4 a` 5 fois infe´rieure aux mode`les:
on voit ainsi les limites de la validation des mode`les hydrologiques par la mission GRACE.
A la meˆme re´solution spatiale, la variation annuelle observe´e par GRACE est supe´rieure en
moyenne sur les continents de 27% a` celle pre´dite par les mode`les, ce qui pourrait rentrer dans la
barre d’erreur des solutions GRACE dans le cas le plus pessimiste.
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2.1 Introduction
Nous avons e´tudie´ au chapitre pre´ce´dent les variations saisonnie`res de hauteur d’eau a` l’e´chelle
globale estime´es a` partir de diffe´rentes solutions GRACE. Dans ce chapitre, nous e´tudierons l’en-
semble du spectre de variations contenues dans les solutions du GRGS en nous focalisant sur
l’Europe.
Sur les deux premie`res anne´es de la mission GRACE, Andersen et al. (2005) ont calcule´ la
variation temporelle du contenu en eau inte´gre´e sur l’ensemble des bassins d’Europe centrale et de
l’Ouest (des bassins de la Loire et de la Seine a` l’Ouest, aux bassins du Danube et de la Vistule, a`
l’Est). Ils mettent en e´vidence un de´ficit hydrique pendant l’e´te´ 2003 associe´ aux records de chaleur
enregistre´s en Europe a` cette pe´riode. Nous disposons maintenant de plus de 4 ans de solutions
du champ de gravite´ variable issus des mesures GRACE. La question que nous nous posons est de
savoir si le de´ficit en eau associe´ a` la vague de chaleur de l’e´te´ 2003 et observe´ par GRACE a e´te´
re´sorbe´ au cours des anne´es suivantes ou s’il persiste encore en 2007.
Les gravime`tres supraconducteurs du re´seau GGP enregistrent en continu les variations de
la gravite´ au sol, depuis plus de dix ans, pour certains d’entre eux. Apre`s correction des effets
des mare´es solides et oce´aniques, du mouvement du poˆle de rotation, de l’effet de la pression
atmosphe´rique (locale et globale), on obtient des re´sidus de quelques µGal d’amplitude caracte´rise´s
par une forte variation saisonnie`re (Boy et Hinderer, 2006). Ils traduisent la surcharge cause´e par
l’eau contenue dans les sols et la couverture neigeuse.
Les effets lie´s a` la charge hydrologique e´tant isole´s a` la fois dans les re´sidus de gravite´ issus
des mesures des satellites GRACE et dans les re´sidus de gravite´ issus des mesures au sol par les
gravime`tres supraconducteurs du re´seau GGP, une comparaison entre ces deux types de re´sidus peut
eˆtre envisage´e. Nous analyserons les proble`mes d’une telle comparaison et discuterons de l’inte´reˆt
d’une de´composition en composantes principales (EOF) des re´sidus de gravite´ issus des mesures au
sol. Celle-ci sera e´galement effectue´e sur les re´sidus de gravite´ issus des mesures spatiales.
2.2 Variations temporelles du contenu en eau observe´es par GRACE
2.2.1 Introduction
GRACE permet d’effectuer des bilans de masse a` l’e´chelle de bassins hydrologiques dont la taille
est supe´rieure a` la re´solution des champs de gravite´. Dans le cas ou` on utilise des solutions qui ne
sont ni contraintes ni filtre´es, une me´thode propose´e par Swenson et Wahr (2002) et Swenson et al.
(2003) est de cre´er un noyau correspondant a` une version filtre´e de la fonction du bassin (e´gale
a` 1 a` l’inte´rieur du bassin et 0 a` l’exte´rieur). La sensibilite´ du noyau est maximale au centre du
bassin et diminue progressivement vers les bords du bassin. En multipliant les champs GRACE
par ce noyau, les hauts degre´s, les plus bruite´s, sont e´limine´s et les erreurs associe´es sont re´duites.
Cependant, plus on e´limine de hauts degre´s, moins les contours du bassin sont de´finis pre´cise´ment:
le noyau n’est pas nul en-dehors du bassin. Un signal provenant de l’exte´rieur du bassin peut venir
contaminer l’estimation du signal sur le bassin en question; inversement, le signal provenant d’un
bassin fuit a` l’exte´rieur de celui-ci. Il est donc important de trouver un noyau optimal permettant
de re´duire a` la fois l’erreur sur les solutions GRACE et celle due a` la fuite du signal ou l’une des
deux, l’autre e´tant fixe´e (Swenson et Wahr, 2002). Cette me´thode ne´cessite de connaˆıtre les erreurs
sur les champs GRACE dans le domaine spatial pour une re´solution donne´e. Des bilans sur les
bassins du Mississipi, du Gange-Brahmapoutre et de l’Amazone ont ainsi e´te´ de´termine´s par cette
me´thode par Wahr et al. (2004).
Dans le cas ou` les solutions ont e´te´ pre´alablement filtre´es, l’erreur sur les solutions est fixe´e. Il
faut alors minimiser l’erreur due a` la fuite du signal et a` la contamination par des signaux exte´rieurs
en donnant plus de poids aux points situe´s au centre du bassin. Le filtrage de la fonction du bassin
pour oˆter ses courtes longueurs d’onde et limiter ainsi les erreurs provenant des hauts degre´s des
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Fig. 2.1 – A gauche: masques de 16 bassins fluviaux en Europe (re´solution: 0.5◦). En rouge: bassins
de l’Ebre, du Duero, du Tage, du Guadania et du Guadalquivir; en jaune: bassins de la Garonne,
du Rhoˆne et du Poˆ; en vert: bassins de la Loire et de la Seine; en rose-violet: bassins du Rhin,
de la Weser et de l’Elbe; en bleu clair: bassins de l’Oder et de la Vistule; en bleu fonce´: bassin du
Danube. A droite: masque de´finissant le domaine d’inte´gration des variations du contenu en eau
estime´es a` partir des solutions GRACE (re´solution: 1◦).
solutions GRACE n’est plus pertinent puisque ceux-ci ont e´te´ oˆte´s lors du filtrage des solutions
GRACE.
2.2.2 Traitement des donne´es
Nous avons utilise´ les solutions contraintes du GRGS converties en hauteur d’eau e´quivalente
selon l’e´quation (1.12). La pe´riode d’e´tude est de presque 5 ans, allant d’aouˆt 2002 a` juin 2007.
Comme nous l’avons vu au chapitre pre´ce´dent, ces solutions ont une re´solution maximale de 400 km
et l’erreur correspondante sur les estimations de hauteur d’eau est de 6 cm aux latitudes de l’Europe.
Les sorties des mode`les hydrologiques GLDAS (mode`le de surface Noah) et de l’ECMWF (allant
d’aouˆt 2002 a` fe´vrier 2007) ont e´te´ transforme´es en moyennes sur 10 jours puis filtre´es temporelle-
ment avec une moyenne glissante ponde´re´e sur 30 jours, identique a` celle applique´e aux solutions
du GRGS (voir chapitre pre´ce´dent). Un filtrage passe-bas avec apodisation entre les degre´s n1=30
et n2=50 a e´te´ applique´ afin d’obtenir une re´solution spatiale comparable aux solutions du GRGS.
Nous conside´rons 16 principaux bassins hydrologiques europe´ens dont les masques a sont fournis
a` la re´solution de 0.5◦ (figure 2.1, a` gauche) et que nous avons re´e´chantillonne´s au pas de 1◦ des
solutions GRACE et des mode`les.
Afin d’augmenter le rapport signal-sur-bruit et par souci de cohe´rence entre la taille des bassins
e´tudie´s et la re´solution des solutions GRACE (la taille des bassins devant eˆtre au moins e´gale a` la
re´solution des champs), les estimations de hauteur d’eau sont inte´gre´es spatialement sur les groupes
de bassins suivants dont la superficie est donne´e entre parenthe`ses:
1. l’Ebre, le Duero, le Tage, le Guadania et le Guadalquivir (404 000 km2),
2. la Garonne, le Rhoˆne et le Poˆ (263 000 km2),
3. la Loire et la Seine (200 000 km2),
4. le Rhin, la Weser et l’Elbe (379 000 km2),
5. l’Oder et la Vistule (335 000 km2),
6. le Danube (789 000 km2).
a. disponibles sur internet: http://hydro.iis.u-tokyo.ac.jp/˜taikan/TRIPDATA/TRIPDATA.html
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Les hauteurs d’eau moyennes sur diffe´rents groupes de bassins peuvent eˆtre compare´es entre elles.
Enfin, nous calculons les variations de la hauteur d’eau moyenne sur l’ensemble des bassins
— excepte´s les bassins espagnols — (figure 2.1, a` droite). La zone se´lectionne´e, d’une surface de
1.97 million de km2, co¨ıncide avec la zone e´tudie´e par Andersen et al. (2005).
2.2.3 Re´sultats
Le de´ficit en eau lie´ a` la se´cheresse de l’e´te´ 2003 est visible sur tous les groupes de bassins sauf
sur le groupe 5 (Oder + Vistule), situe´ au Nord-Est, pour lequel les mode`les pre´disent un de´ficit
nettement plus fort que celui observe´ par GRACE (figure 2.2). Pour les autres groupes de bassins,
la se´cheresse se caracte´rise par son amplitude et par sa dure´e.
La se´cheresse de 2003 ne constitue l’e´ve`nement sec le plus extreˆme sur la pe´riode conside´re´e que
pour le bassin du Danube et pour le groupe de bassins nume´ro 2. Pour les groupes 1 et 4, le niveau
de l’e´te´ 2003 est a` nouveau atteint en automne 2006, caracte´rise´ par un record de tempe´rature en
Europe. Ce dernier e´ve`nement est ne´anmoins de plus courte dure´e. En Espagne, des e´ve`nements
extreˆmes de courte dure´e sont observe´s a` la fin 2004 et au printemps 2005; ils pourraient eˆtre
interpre´te´s comme du bruit s’ils n’e´taient pas corre´le´s a` des e´ve`nements secs — de plus faible
amplitude, cependant — pre´dits par les mode`les.
Le niveau maximal de la fin de l’hiver 2002-2003 est atteint a` nouveau l’anne´e suivante pour les
groupes 1, 2 et 3 et apre`s deux anne´es pour le bassin du Danube. Le de´ficit d’eau duˆ a` la se´cheresse
de l’e´te´ 2003 a donc e´te´ re´sorbe´ plutoˆt rapidement. A l’inverse, pour le groupe 4, le niveau maximal
de l’hiver 2002-2003 n’est toujours pas atteint apre`s 4 anne´es. Cette observation est par ailleurs
cohe´rente avec les pre´dictions du mode`le GLDAS. Le bilan hydrologique ne serait donc toujours
pas clos apre`s 4 anne´es dans cette re´gion de l’Europe.
On constate ge´ne´ralement une bonne corre´lation entre les solutions du GRGS et les estimations
des mode`les hydrologiques sur toute la pe´riode conside´re´e. L’accord entre les amplitudes est meilleur
avec le mode`le GLDAS qu’avec le mode`le de l’ECMWF, ce dernier donnant des amplitudes plus
faibles, notamment a` la fin de l’hiver 2002-2003. On constate un tre`s bon accord entre GRACE
et les mode`les quant a` l’amplitude et la dure´e de la se´cheresse de l’e´te´ 2003 pour les groupes de
bassins 1, 2 et 6. Pour les groupes 3, 4 et 5, le de´ficit hydrique observe´ par GRACE est infe´rieur
aux pre´dictions des mode`les. L’accord entre GRACE et les mode`les est le meilleur sur le bassin du
Danube, repre´sentant le plus grand domaine d’inte´gration des variations de hauteur d’eau de notre
e´tude. Ceci peut s’expliquer par le fait que le bruit non cohe´rent spatialement est ainsi e´limine´ et
que le signal hydrologique est particulie`rement cohe´rent sur ce bassin.
L’inte´gration des variations sur l’ensemble des bassins d’Europe centrale et de l’Ouest (Espagne
exclue) montre que la se´cheresse de l’e´te´ 2003 reste globalement l’e´ve`nement sec le plus extreˆme
entre aouˆt 2002 et juin 2007 (figure 2.3, a` gauche). Le de´ficit de l’e´te´ 2003 par rapport a` l’e´te´
2002 est de 5 cm, soit exactement la diffe´rence de hauteur d’eau observe´e entre les hivers 2002-
2003 et 2003-2004. Notre estimation est infe´rieure celle d’Andersen et al. (2005), e´gale a` 7.8 cm.
La diffe´rence peut eˆtre due aux solutions GRACE employe´es et a` leurs re´solutions spatiales ainsi
qu’au fait que nous n’avons pas limite´ les effets de fuite/contamination du signal. Par exemple, les
points situe´s pre`s des coˆtes ont pour effet de minimiser les estimations et devraient eˆtre ponde´re´s
diffe´remment des points situe´s plus au centre des bassins. De plus, Andersen et al. (2005) utilisent
les solutions d’avril/mai 2002 qui sont de moindre qualite´ que les suivantes, ce qui peut biaiser leur
calcul de la tendance.
Le niveau de la fin de l’hiver 2002-2003 est le plus haut niveau atteint sur les 4.5 ans d’observa-
tion. Cependant, la diffe´rence d’amplitude entre les maxima observe´s pendant les hivers 2002-2003
et 2005-2006 n’est que de 1.5 cm, soit dans le niveau d’incertitude des solutions GRACE. On peut
donc raisonnablement supposer qu’il a fallu 3 ans pour obtenir la fermeture du bilan hydrologique,
en prenant comme re´fe´rence le niveau de l’hiver 2002-2003.
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Fig. 2.2 – Variations temporelles du contenu en eau dans le sous-sol (exprime´es en hauteur d’eau
e´quivalente) inte´gre´es sur les groupes de bassins repre´sente´s figure 2.1 (a` gauche). En bleu: re´sidus
GRACE (solutions du GRGS); en magenta: estimations du mode`le GLDAS; en vert: estimations
du mode`le de l’ECMWF.
102 Chapitre 2 : Variations de gravite´ et hydrologie en Europe
2003 2004 2005 2006 2007
−15
−10
−5
0
5
10
15
temps
cm
2003 2004 2005 2006 2007
−6
−4
−2
0
2
4
6
temps
µG
al
 
 
Fig. 2.3 – Variations temporelles du contenu en eau dans le sous-sol (a` gauche) et de la gravite´
satellite (a` droite) moyenne´es sur l’ensemble des bassins hydrologiques repre´sente´ figure 2.1 (a`
droite). En bleu: observations GRACE (solutions du GRGS); en magenta: estimations du mode`le
GLDAS; en vert: estimations du mode`le de l’ECMWF.
Les mode`les hydrologiques confirment cette hypothe`se. D’apre`s le mode`le GLDAS, le bilan hy-
drologique est clos en hiver 2005-2006. Le mode`le de l’ECMWF pre´dit une fermeture du bilan de`s
l’hiver 2004-2005, et meˆme un niveau atteint en hiver 2005-2006 supe´rieur a` celui de l’hiver 2002-
2003. Les observations et les mode`les filtre´s sont tre`s bien corre´le´s avec un coefficient de corre´lation
supe´rieur avec le mode`le GLDAS (0.91) a` celui trouve´ avec le mode`le de l’ECMWF (0.81). L’ac-
cord entre les amplitudes est bon, sauf pendant la premie`re anne´e marque´e par l’exceptionnelle
se´cheresse: les mode`les donnent un de´ficit par rapport a` l’e´te´ pre´ce´dent supe´rieur (d’environ 3 cm)
a` celui observe´ par GRACE.
La figure 2.3 (a` droite) montre les variations de gravite´ estime´es par GRACE (de´duites des
coefficients de Stokes selon l’e´quation 2.3) lie´es aux variations de contenu en eau du sol repre´sente´es
a` gauche (de´duites des coefficients de Stokes selon e´quation 1.12). On constate que les variations
de gravite´ sont pratiquement proportionnelles aux variations du contenu en eau ce qui confirme le
fait que l’effet de plateau (e´gal a` 0.042 µGal mm−1 d’eau) est dominant dans la gravite´ satellite
comme l’a montre´ l’e´tude des fonctions de transfert (section 1.4.1).
2.3 Proble`mes lie´s a` la comparaison entre donne´es de gravite´ spa-
tiales et terrestres
La premie`re comparaison entre donne´es de gravite´ spatiales et terrestres a e´te´ effectue´e avec les
solutions du champ de gravite´ issues de la mission CHAMP par Neumeyer et al. (2004b). Puis ont
suivi des e´tudes d’Andersen et al. (2005); Neumeyer et al. (2006); Hinderer et al. (2006) analysant
les solutions de la mission GRACE. Ces diffe´rents auteurs effectuent des comparaisons ponctuelles
entre les deux types de donne´es, a` diffe´rentes stations du re´seau GGP, malgre´ la diffe´rence de
re´solutions spatiale et temporelle.
Nous allons examiner dans la section suivante les proble`mes lie´s a` la comparaison entre donne´es
spatiales et terrestres en ge´ne´ral.
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2.3.1 Re´solutions spatiales et temporelles - Sensibilite´ aux effets locaux
Comme nous l’avons vu au chapitre 1, la re´solution spatiale des solutions du champ de gravite´
variable issues de GRACE est limite´e a` quelques centaines de kilome`tres, en particulier a` cause
de l’altitude des satellites. Les solutions contraintes a` 10 jours du GRGS ont une re´solution de
400 km; les solutions libres (p. ex. du CSR) ont une re´solution de´pendant du filtrage qui leur a
e´te´ applique´. Nous avons vu que nous pouvions raisonnablement aller jusqu’a` 500 km de re´solution
avec les solutions mensuelles du CSR apre`s un filtrage passe-bas avec apodisation entre les degre´s
20 et 40. Cependant, le rapport signal-sur-bruit reste supe´rieur a` celui trouve´ avec les solutions du
GRGS. Les erreurs sont de l’ordre de 2 (resp. 3) µGal en moyenne sur la Terre pour les solutions
du GRGS (resp. du CSR apre`s apodisation). En Europe, l’erreur estime´e par le GRGS pour leurs
solutions est de 2.3 µGal (cf figure 1.7). Ces valeurs sont obtenues en appliquant l’admittance de
0.042 µGal mm−1 aux valeurs des erreurs exprime´es en hauteur d’eau e´quivalente, ce qui introduit
une le´ge`re erreur sur les bas degre´s.
Andersen et al. (2005); Hinderer et al. (2006); Neumeyer et al. (2006) utilisent les solutions du
CSR tronque´es au plus a` n=20, soit avec une re´solution d’au moins 1000 km: ils supposent donc
que les variations du contenu en eau en Europe centrale sont cohe´rentes sur une telle distance. Plus
le filtrage oˆte de hauts degre´s, plus l’amplitude des re´sidus GRACE diminue et se rapproche de
l’ordre de grandeur des re´sidus de gravite´ sol (Hinderer et al., 2006): ceci ne peut cependant pas
constituer un argument en faveur d’un accord entre les deux types de donne´es qui sont loin d’avoir
la meˆme cohe´rence spatiale.
L’e´chantillonnage temporel des re´sidus de gravite´ sol, issus des mesures gravime´triques ter-
restres, est tre`s supe´rieur a` celui des solutions GRACE: classiquement, 1 h pour les re´sidus issus
de la de´cimation des mesures 1 min des gravime`tres supraconducteurs (tableau 2.1). Les re´sidus de
gravite´ sol e´tant obtenus a` partir de mesures ponctuelles, ils sont sensibles a` toutes les e´chelles
spatiales, de l’e´chelle locale a` l’e´chelle globale.
Gravime`tre supraconducteur GRACE (solutions GRGS)
Re´solution spatiale mesures ponctuelles 400 km
Re´solution temporelle 1 h 10 jours avec contrainte
de continuite´ sur 30 j
Erreur (µGal) 0.01-0.1 (mesure) 2 (moyenne globale)
+ 1 (corrections) 2.3 (Europe)
Tab. 2.1 – Comparaison des re´solutions spatiale et temporelle des re´sidus de gravite´ estime´s a` partir
des mesures terrestres (par des gravime`tres supraconducteurs) ou spatiales (GRACE).
Nous avons de´ja` vu a` la section 1.2.2 et dans la conclusion de la 1e`re partie ainsi qu’a` la
section 1.4.1 de la 2e`me partie, que la gravite´ sol de´pend fortement de la position des masses
d’eau locales par rapport au point de calcul (ou de mesure) de la gravite´ via le terme d’attraction
newtonienne (cf figure 1.8). Ainsi, la pre´sence d’une couche de sol de quelques me`tres au-dessus
d’un gravime`tre ou une topographie locale tre`s marque´e peut modifier le signe de la variation de
gravite´ par rapport au cas ou` l’on conside`re que toutes les masses d’eau se trouvent au-dessous du
gravime`tre (Longuevergne, 2008).
Les effets locaux sont parfois e´limine´s en calculant une simple admittance entre les variations
de la hauteur de la nappe locale mesure´es par un pie´zome`tre: ce faisant, on n’arrive cependant pas
a` se´parer les e´chelles locales et globales si celles-ci sont corre´le´es temporellement (p. ex. pour les
variations annuelles). Une mode´lisation physique utilisant une topographie pre´cise de la station et
des mesures in situ d’humidite´ du sol est la solution la plus acceptable, meˆme si la position exacte
des masses en profondeur et la porosite´ ne sont pas toujours connues, obligeant a` plaquer les
masses sur la surface.
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Fig. 2.4 – Localisation de 7 stations gravime´triques du re´seau GGP (Global Geodynamics Project)
en Europe centrale en fonctionnement depuis le de´but de la mission GRACE: Bad Homburg (BH),
Medicina (MC), Membach (MB), Moxa (MO), Strasbourg (ST), Vienne (VI) et Wettzell (WE).
Fig. 2.5 – Re´sidus 10 jours de gravite´ issus des mesures par les gravime`tres supraconducteurs
aux 7 stations du re´seau GGP de la figure 2.4, regroupe´s en fonction de la situation des stations
(enterre´e ou non). Source: D. Crossley.
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La figure 2.5 montre l’effet sur les re´sidus de gravite´ aux stations du re´seau GGP (figure 2.4) de
la pre´sence d’une couche de sol au-dessus de la station ou d’une topographie locale tre`s marque´e: la
variation annuelle aux stations enterre´es de Membach, Moxa, Strasbourg et Vienne est de´phase´e de
180◦ par rapport a` celle observe´e aux stations de Bad Homburg, Medicina et Wettzell correspondant
au cas normal ou` les masses d’eau sont globalement situe´es au-dessous du gravime`tre.
Contrairement aux gravime`tres du re´seau GGP, les satellites GRACE sont situe´s clairement
au-dessus des masses d’eau: il n’y a donc pas d’e´quivoque possible quant au terme d’attraction
newtonienne. De plus, l’effet de la topographie ne joue pas a` l’altitude des satellites et l’hypothe`se
de la charge plaque´e est donc tout a` fait approprie´e.
2.3.2 Effet du de´placement vertical
Supposons que les masses d’eau se trouvent localement au-dessous du point de mesure de la
gravite´ sol. La diffe´rence entre les fonctions de transfert de gravite´ sol et de gravite´ satellite
(repre´sente´es figure 2.6) est alors donne´e par: e´quation (1.12)(1e`re partie) + e´quation (1.16)(1e`re par-
tie) - e´quation (1.9)(2e`me partie), ce qui donne:
gn − V˙n = 3g0
aρ
−2h′n
2n+ 1
= −2g0
a
un , (2.1)
en utilisant l’e´quation (1.5) de la 1e`re partie qui donne l’expression de un en fonction de σn. La
diffe´rence entre ces deux observables est donc due a` l’effet a` l’air libre du de´placement vertical de
la surface dans la gravite´ sol. Elle est repre´sente´e dans le domaine spectral par les carre´s de la
figure 2.6. Dans le domaine spatial, on a donc:
g(θ, λ)− V˙ (θ, λ) = −2g0
a
u(θ, λ) . (2.2)
Comme le montre la figure 2.6, la diffe´rence entre les fonctions de transfert est positive pour tous les
degre´s: les variations de gravite´ sont plus fortes dans la gravite´ sol que dans la gravite´ satellite,
a` condition que ces deux observables aient la meˆme re´solution spatiale. Elle est maximale aux bas
degre´s, donc pour les grandes longueurs d’onde de la charge.
Ces deux observables sont lie´s physiquement au centre de masse du syste`me {Terre solide +
enveloppes fluides}. Dans le repe`re ayant pour origine ce point physique, le coefficient de degre´ 1
de la gravite´ satellite est nul (car le nombre de Love k′1 est e´gal a` -1 dans l’e´quation 1.9) alors
que celui de la gravite´ sol ne l’est pas: g1=−2g0h′ CM1 /(aρ), avec le nombre de Love h′1 e´gal a`
-1.28890 (cf paragraphe Comment on the degree-one terms, section 2.2.1 de la 1e`re partie). La
diffe´rence entre les deux fonctions de transfert est donc maximale au degre´ 1.
Nous pre´cisons que la gravite´ satellite est calcule´e par inversion des donne´es GRACE, soit a`
partir des coefficients de Stokes, par de´rivation de l’e´quation (1.2) en r=a:
V˙ (θ, λ) =
GM
a2
nmax∑
n=2
(n+ 1)
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] , (2.3)
et g(θ, λ) correspond aux re´sidus de gravite´ sol issus des mesures des gravime`tres.
En un point de coordonne´es (θ, λ), a` l’instant t, l’importance relative de l’effet du de´placement
vertical dans la variation de gravite´ sol (soit le terme de l’e´quation 2.3) est inversement propor-
tionnel, au gradient a` l’air libre pre`s, au rapport entre la variation de gravite´ sol et le de´placement
vertical:
gE, u(θ, λ, t)
g(θ, λ, t)
= −2g0
a
u(θ, λ, t)
g(θ, λ, t)
. (2.4)
Dans la section 2.3.3 de la 1e`re partie, nous avons calcule´ le rapport entre la variation de gravite´
sol et le de´placement vertical pour la surcharge hydrologique en Europe a` partir des sorties du
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Fig. 2.6 – Comparaison des fonctions de transfert de la gravite´ sol (cas ou` les masses locales
sont au-dessous du point de calcul de la gravite´) et de la gravite´ satellite. La diffe´rence entre ces
observables (effet a` l’air libre du de´placement vertical) est donne´e par la courbe avec les carre´s.
Fig. 2.7 – Rapports g/u (a` gauche, zoom de la figure 2.10 de la 1e`re partie) et gE, u/g (a` droite)
calcule´s par re´gression line´aire a` partir des pre´dictions mensuelles d’humidite´ du sol et de neige du
mode`le LaD sur la pe´riode janvier 2000 - avril 2004.
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mode`le LaD (figure 2.7, a` gauche). Le rapport moyen trouve´ en Europe est de -0.74 µGal mm−1
lorsque l’on prend en compte a` la fois l’humidite´ du sol et la neige. On peut alors en de´duire
un ordre de grandeur du rapport moyen gE, u/g: −0.3086/(−0.74) = 0.42. L’effet du de´placement
vertical repre´senterait approximativement 42% du signal gravime´trique a` la re´solution du mode`le
(1◦×1◦). Cependant, le rapport g/u e´tant issu d’une re´gression line´aire par moindres carre´s sur la
pe´riode janvier 2000 – avril 2004, son inverse (g/u)−1 n’est pas en toute rigueur e´gal au re´sultat de
la re´gression entre gE, u et g, au gradient a` l’air libre pre`s. Le re´sultat de la re´gression line´aire entre
gE, u et g est repre´sente´ figure 2.7, a` droite. Le rapport gE, u/g moyen sur la zone est e´gal a` 0.41, ce
qui montre la robustesse de la moyenne spatiale calcule´e de deux fac¸ons diffe´rentes. La dispersion
par rapport a` cette valeur est importante (0.28).
L’effet du de´placement vertical dans la gravite´ totale mesure´e au sol est donc particulie`rement
important: cela est en fait duˆ a` l’effet de la neige qui apporte beaucoup d’e´nergie au degre´ 1,
faisant par conse´quent diminuer la valeur absolue du rapport g/u. Or l’e´paisseur de la neige est
ge´ne´ralement sure´value´e par le mode`le LaD, comme nous l’avons vu lors de la comparaison avec
d’autres mode`les hydrologiques et avec les observations de GRACE (section 1.4.3). La moyenne du
rapport g/u obtenue lorsque l’on ne conside`re pas la contribution de la neige dans le mode`le LaD
est e´gale a` -1.08 µGal mm−1 et la moyenne du rapport gE, u/g obtenu par re´gression line´aire est
e´gale a` 0.28. La dispersion par rapport a` cette valeur n’est plus que de 0.17. La contribution de
l’effet du de´placement vertical est donc beaucoup plus faible que dans le cas ou` on tient compte de
la neige.
Ne connaissant pas pre´cise´ment le terme de degre´ 1 de la charge hydrologique, on conside`rera
que l’effet du de´placement vertical dans la gravite´ mesure´e au sol est compris grossie`rement entre
30 et 40% en Europe.
Utilisation des re´sidus de de´placement vertical issus des mesures GPS en co-localisa-
tion avec les mesures de gravite´
Les se´ries de de´placement vertical de´duites des observations GPS en diffe´rentes stations pre´sentent
ge´ne´ralement une variation saisonnie`re, d’amplitude comprise entre 4 et 10 mm (Dong et al., 2002).
Celle-ci est nettement supe´rieure a` l’erreur formelle, e´gale au plus a` 1 mm. Cependant, il est
ne´cessaire de se´parer les diffe´rentes sources apportant de l’e´nergie a` cette fre´quence, notamment
l’atmosphe`re et l’hydrologie: un traitement adapte´ incluant des mode`les de surcharge a priori dans
l’inversion permet de se´parer les contributions (Dong et al., 2002). En Amazonie, la variation sai-
sonnie`re observe´e dans le de´placement vertical est essentiellement due a` l’hydrologie et de´passe
1 cm (Davis et al., 2004). En Europe centrale, l’amplitude saisonnie`re de la charge hydrologique
est nettement moins forte; les bassins ont cependant des cycles saisonniers en phase les uns avec
les autres: les sols contiennent un maximum d’eau a` la fin de l’hiver (cf figures 1.16 et 1.17). Une
variation saisonnie`re du de´placement vertical de quelques millime`tres est pre´dite par les mode`les
hydrologiques de l’ECMWF et GLDAS aux stations de Medicina et Wettzell (figure 2.8, courbes
bleue et rouge).
van Dam et al. (2007) ont estime´ la variation saisonnie`re des re´sidus de de´placement verti-
cal corrige´s des effets des mare´es, de l’atmosphe`re et de l’oce´an a` haute fre´quence: le champ de
de´formation vertical re´sultant manque de cohe´rence, tant au niveau de l’amplitude que de la phase
(figure 2.9a). Les auteurs invoquent des proble`mes d’aliasing de signaux pe´riodiques de mare´es mal
corrige´s, de mouvement saisonnier des antennes GPS et de syste`me de re´fe´rence: ces proble`mes
prennent d’autant plus d’importance que le signal recherche´ est te´nu.
Les de´placements verticaux estime´s b a` partir des donne´es GPS aux stations de Medicina et de
Wettzell sont tre`s bruite´s (figure 2.8). Un signal saisonnier est cependant bien visible, en phase avec
les mode`les et en opposition de phase avec les re´sidus de gravite´ obtenus a` partir des gravime`tres
b. solutions SOPAC disponibles sur internet: http://sopac.ucsd.edu/cgi-bin/refinedTimeSeriesListing.cgi
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Fig. 2.8 – Estimations journalie`res SOPAC du de´placement vertical issues des mesures GPS aux
stations de Medicina et de Wettzell (en noir) et pre´dictions de la surcharge a` partir des mode`les
de l’ECMWF (bleu) et GLDAS (rouge). D’apre`s Boy et al. (2005).
supraconducteurs. Ces derniers ont un rapport signal-sur-bruit tre`s supe´rieur: ils permettent de
re´soudre un large spectre de fre´quences, des variations intramensuelles aux variations interannuelles,
a` la diffe´rence des re´sidus issus du GPS.
L’utilisation des donne´es GPS pour la correction de l’effet a` l’air libre aurait donc pour conse´quence
de rajouter du bruit aux re´sidus de gravite´.
Estimation du de´placement vertical a` partir des donne´es GRACE
Une autre solution est d’estimer la variation de gravite´ sol a` partir des solutions GRACE,
ou autrement dit d’estimer la contribution du de´placement vertical pour l’ajouter a` la variation de
gravite´ satellite selon l’e´quation (2.2).
La distribution de charge estime´e a` partir des coefficients de Stokes (e´quation 1.12) induit une
surcharge dans le de´placement vertical (e´quation 1.5 de la 1e`re partie). On en de´duit l’expression
du de´placement vertical uGRACE en fonction des coefficients de Stokes:
uGRACE(θ, λ) = a
nmax∑
n=2
h′n
1 + k′n
n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] . (2.5)
Plus pre´cise´ment, il s’agit du de´placement vertical au degre´ 1 pre`s. Les positions des satellites e´tant
de´finies par rapport au centre de masse du syste`me {Terre solide + enveloppes fluides}, le degre´ 1
du potentiel gravitationnel estime´ a` partir des donne´es GRACE est nul. On ne peut donc estimer
ni le degre´ 1 de la charge, ni celui du de´placement vertical. La position de l’origine du repe`re dans
lequel est exprime´ uGRACE reste inde´termine´e par rapport celle du centre de masse du syste`me
{Terre solide + enveloppes fluides}. La comparaison des de´placements verticaux issus des donne´es
GRACE avec ceux issus des observations GPS (de´pendant d’un syste`me de re´fe´rence dont l’origine
est fixe´e) ne peut donc se faire qu’au degre´ 1 pre`s, c’est-a`-dire a` une translation du repe`re pre`s.
Si les positions GPS sont de´termine´es dans un repe`re ayant pour origine le centre de masse du
syste`me {Terre solide + enveloppes fluides}, alors la diffe´rence entre les degre´s 1 des deux champs
de de´formation verticale permet de de´terminer la position du centre de masse, en tenant compte de
la de´formation due au terme de degre´ 1 de la charge (Davis et al., 2004). Selon cette me´thode, un
tre`s bon accord est trouve´ en Amazonie entre les de´placements verticaux issus de GRACE (corrige´s
du degre´ 1) et ceux issus des mesures GPS, avec des amplitudes saisonnie`res atteignant 13 mm.
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the GPS heights. We consider all these possibilities in
sections 4–6.
4. Errors in the GRACE Data
[29] There are two classes of errors to be considered in
the GRACE surface displacement calculations. The first is
true errors in the GRACE gravity fields, i.e., that the Stokes
coefficients do not represent real monthly water storage
changes at the wavelengths we are considering. A second
type of errors are those introduced into our height estimates
through the process of transforming the GRACE gravity
fields into radial surface displacements.
[30] First we examine the errors in the GRACE observa-
tions. Ground truth observations cannot be used to validate
the GRACE mass estimates. There is no place where
monthly variations of surface mass are known well enough
to compare to GRACE. Instead, we adopt the error analysis
described by Wahr et al. [2006].
[31] In Figure 6, we show the RMS of the errors in the
GRACE estimates caused by errors in the GRACE gravity
fields. These errors are estimated by fitting and removing an
annual signal from each Stokes coefficient, and interpreting
the RMS of the residuals as a measure of the error in that
coefficient [Wahr et al., 2006]. These errors, which decrease
with increasing latitude, represent 68.3% confidence inter-
vals. In other words, we are 68.3% confident that the errors
in the GRACE heights due to errors in the GRACE gravity
fields are less than a few tenths of a millimeter as shown in
Figure 6. Comparing the GRACE annual amplitudes
(shown as the background in Figure 4) with Figure 6, we
see that the signal-to-noise ratio is significantly greater
than 1.0 over land. In fact, the errors are far smaller then
the level of discrepancy between GPS and GRACE (com-
pare Figures 4 and 5).
[32] For the second type of error in the GRACE heights,
we examine how the choices we make for the Earth model
and the weighting function in equation (2) might introduce
an error in the predicted heights. Since we use Gaussian
averages of 500 km, we are essentially sampling Earth
Figure 5. Comparison of in-phase and out-of-phase
components of annual signals from GPS and GRACE. If
the annual signal in the GPS data were due to water storage
loading, the slope of the best fit line to the GPS and
GRACE cosine and sine of the annual signal would be 1.
Figure 4. (a) Annual amplitudes and phases of the height
component of surface displacement from GPS. The ampli-
tude A and phase f are defined as A sin[w(t	 t0) + f], where
t0 is 2002.0 and f is the angular phase lag in degrees. The
black vectors represent the amplitudes and phases of the
individual sites. The phases are counted counterclockwise
from the east. The red arrow represents the average annual
amplitude and phase of the sites in Europe. The black line in the
lower left is the scale for both the individual and average
signal. (b) Same as Figure 4a but for the predicted vertical
surface displacement from GRACE. (Background and scale for
background described in Figure 3.)
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Fig. 2.9 – De´placement vertical annuel estime´ en plusieurs stations GPS en Europe: l’amplitude
et la phase sont repre´sente´es respectivement par la norme et la direction des fle`ches (compte´e dans
le sens des aiguilles d’une montre depuis l’Est). (a) Estimation a` partir des donne´es GPS. (b)
Estimation a` partir des solutions GRACE apre`s filtrage gaussien de 500 km de rayon. En arrie`re-
plan en (a) et (b): amplitude de la variation annuelle estime´e a` partir des solutions GRACE filtre´es.
D’apre`s van Dam et al. (2007).
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van Dam et al. (2007) trouvent un accord satisfaisant entre les variations annuelles du de´placement
vertical issu de GRACE et de celui pre´dit par le mode`le hydrologique LaD. De plus, le champ de
de´placement vertical issu de GRACE (figure 2.9b) est beaucoup plus cohe´rent spatialement que
celui issu des observations GPS, affecte´ par des proble`mes de traitement.
L’expression de la gravite´ sol inverse´e a` partir des donne´es GRACE, gGRACE, se de´duit des
e´quations (2.3) et (2.5):
gGRACE(θ, λ) = V˙ (θ, λ) − 2g0
a
uGRACE(θ, λ)
=
GM
a2
nmax∑
n=2
(
n+ 1− 2h
′
n
1 + k′n
) n∑
m=0
[∆Cmn Y
m, c
n (θ, λ) + ∆S
m
n Y
m, s
n (θ, λ)] . (2.6)
Neumeyer et al. (2006) ne tiennent pas compte du terme faisant intervenir le nombre de Love de
surcharge k′n: ils ne´gligent ainsi l’effet e´lastique de redistribution des masses a` grande e´chelle dans
le champ de gravite´. gGRACE diffe`re de la gravite´ mesure´e par les gravime`tres par l’absence du
degre´ 1 et par sa moins bonne re´solution spatiale, qui est celle des solutions GRACE.
Nous avons vu que, pour le de´placement vertical, 98% de l’e´nergie est contenu aux degre´s
infe´rieurs a` n = 30 (section 1.4.1). La moyenne du rapport des fonctions de transfert gn/V˙n sur
les degre´s 2 a` 30 (le rapport e´tant infini pour n = 1) est e´gale a` 1.28. Elle donne une valeur
approximative (i.e. environ 30%) de l’erreur que l’on commet en ne´gligeant l’effet du de´placement
vertical de la surface via les nombres de Love de surcharge h′n et k′n du mode`le de Terre.
Nous calculons d’apre`s l’e´quation (2.6) les variations de gravite´ sol, pour les solutions du
GRGS, inte´gre´es sur l’ensemble des bassins d’Europe de la figure 2.1 (a` droite). Celles-ci sont tre`s
corre´le´es avec les variations de la gravite´ satellite (figure 2.10). Une re´gression line´aire entre les
deux quantite´s entre aouˆt 2002 et juin 2007 donne une admittance de 1.37, supe´rieure a` la valeur
moyenne spectrale: ceci s’explique par la pre´sence d’e´nergie aux tre`s bas degre´s (n ∼ 5) dans le
spectre de la charge hydrologique (cf section 2.3.2 de la 1e`re partie).
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Fig. 2.10 – Comparaison des variations moyennes de gravite´ sol (en gris) et satellite (en
bleu) estime´es a` partir des solutions GRACE du GRGS. Le domaine d’inte´gration est l’ensemble
des bassins europe´ens repre´sente´ figure 2.1 (a` droite). La diffe´rence entre les deux quantite´s est
donne´e par la courbe tirete´e noire.
2.4 De´composition en EOF des diffe´rents re´sidus de gravite´ 111
2.4 De´composition en EOF des diffe´rents re´sidus de gravite´
Meˆme corrige´es de l’effet du de´placement vertical de la surface, les estimations des variations
de gravite´ issues de GRACE ne sauraient eˆtre comparables aux re´sidus issus des observations par
les gravime`tres au sol du fait de la diffe´rence de re´solution spatiale entre ces deux jeux de donne´es.
Nous avons vu qu’il est difficile de corriger pre´cise´ment les mesures terrestres des effets locaux.
Le re´seau de gravime`tres supraconducteurs installe´ en Europe dans le cadre du Global Geo-
dynamics Project enregistre en continu les variations de gravite´, pour certains d’entre eux depuis
plus de dix ans. Depuis le de´but de la mission GRACE, 7 stations fonctionnent en Europe cen-
trale (figure 2.4). La distance maximale entre les stations est d’environ 1000 km (entre Vienne, en
Autriche, et Membach, en Belgique). Medicina, en Italie, est la station la plus e´loigne´e des autres
stations, situe´es entre les latitudes 48◦N et 51◦N.
Ce re´seau peut donc eˆtre mis a` profit pour valider les donne´es spatiales GRACE par des donne´es
au sol. Bien que ne disposant que de 7 stations, on peut envisager de de´terminer un signal temporel
commun a` l’ensemble de la zone e´chantillonne´e par ces stations, qui caracte´riserait les variations
de gravite´ a` l’e´chelle continentale.
La de´composition en composantes principales (EOF) est un outil fre´quemment utilise´ en cli-
matologie (Ghil et al., 2002). Elle permet de de´terminer les modes principaux de variations spatio-
temporelles dans des re´seaux d’observations climatologiques. En particulier, elle peut servir a`
de´tecter les stations d’un re´seau dont les donne´es ne sont pas cohe´rentes avec celles des autres
stations.
Cette me´thode a e´te´ utilise´e par Crossley et al. (2004) sur les re´sidus de gravite´ des stations
europe´ennes du re´seau GGP ainsi que sur le champ de gravite´ pre´dit par un mode`le d’hydrologie
globale. Crossley et al. (2006) ont applique´ en outre cette de´composition aux champs de gravite´
GRACE du CSR sur la pe´riode avril/mai 2002 - octobre 2005.
Nous pre´sentons ici les re´sultats de la de´composition en EOF sur la pe´riode avril/mai 2002 -
de´cembre 2007 de diffe´rents re´sidus GRACE (solutions du GRGS, du CSR et du GFZ) et des
re´sidus de gravite´ des 7 stations du re´seau GGP (figure 2.4).
2.4.1 Principe
La me´thode est de´crite par Crossley et al. (2004) (voir aussi Ghil et al., 2002). Il s’agit de
de´composer un ensemble d’observations d’un champ variable h(θ, λ, t) a` diffe´rentes stations en un
certain nombre de modes de variations spatio-temporelles, constitue´s chacun d’une fonction tempo-
relle fi(t) et d’un fonction spatiale gi(θ, λ). La valeur du mode en un point et un instant donne´s est
donne´e par: fi(t)gi(θ, λ). Chaque mode a donc un comportement stationnaire: sa structure spatiale
est constante dans le temps. Autrement dit, le temps et l’espace sont de´corre´le´s.
La me´thode consiste a` de´composer en valeurs singulie`res un syste`me matriciel forme´ par les
observations. Chaque valeur propre correspond a` un mode i et est associe´e a` une composante
principale fi(t) et a` un vecteur propre gi(θ, λ).
Les composantes principales sont classe´es par ordre de´croissant de la re´duction de variance
qu’elles produisent lorsqu’elles sont retranche´es au signal de de´part. Seules les premie`res compo-
santes principales sont significatives (Crossley et al., 2004).
Cette de´composition permet de trouver des signaux temporels communs au signe et a` un facteur
d’amplitude pre`s, ce qui est tre`s inte´ressant dans notre cas, ou` le signe des variations de gravite´
de´pend de la position des masses d’eau locales par rapport a` la station.
2.4.2 Donne´es et traitement
Une description comple`te de la chaˆıne de traitement est donne´e par Crossley et al. (2004). Les
re´sidus de gravite´ sont obtenus apre`s correction du mouvement du poˆle, des mare´es, et de l’effet de
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la pression atmosphe´rique locale. Ils sont ensuite de´cime´s a` un pas d’e´chantillonnage de 10 jours
ou 30 jours. Puis les re´sidus sont interpole´s pour obtenir une surface ayant une courbure minimale.
On conside`re une zone suffisamment grande pour e´liminer les effets de bord. La zone est comprise
entre 2◦E et 18◦E et 42◦N et 54◦N et e´chantillonne´e a` un pas de 0.25◦. Aucune correction des effets
de l’hydrologie et de la topographie locales n’est effectue´e.
Les variations de la de´rive´e verticale du champ de gravite´ (ou gravite´ satellite) sont estime´es
selon l’e´quation (2.3) a` partir des coefficients de Stokes des solutions 10 jours du GRGS (sur
la pe´riode aouˆt 2002 - de´cembre 2006) ou des solutions mensuelles du CSR ou du GFZ (sur la
pe´riode avril/mai 2002 - de´cembre 2006). Ces deux dernie`res solutions sont pre´alablement filtre´es
avec un filtre gaussien ou un filtre passe-bas avec une feneˆtre d’apodisation en cosinus. L’effet du
de´placement vertical n’est donc pas estime´ a` partir des donne´es GRACE pour eˆtre ensuite ajoute´
a` la gravite´ satellite. Il faudra donc en tenir compte dans l’interpre´tation des re´sultats.
Afin d’e´valuer l’impact des stations fortement influence´es par les effets de la topographie locale
sur la forme et l’amplitude des composantes principales, un test a e´te´ effectue´ consistant a` oˆter la
station de Moxa, station enterre´e ou` les masses d’eau situe´es au-dessus du gravime`tre donnent un
signal local de´phase´ par rapport au signal re´gional.
2.4.3 Re´sultats
Nous comparerons uniquement les 1e`res composantes principales des de´compositions en EOF
des diffe´rents re´sidus de gravite´.
Re´sidus GGP (figure 2.11)
Les re´sidus ont e´te´ e´chantillonne´s a` 30 jours.
Avec la station de Moxa
La 1e`re composante principale explique 41% de la variance. Elle est caracte´rise´e par un fort
signal annuel, avec un maximum en hiver et un minimum en e´te´: ceci correspond au cas normal
ou` les masses d’eau sont situe´es au-dessous du gravime`tre. Des variations interannuelles sont en
outre pre´sentes: l’e´te´ 2003 correspond au plus bas niveau de toute la pe´riode et le niveau de la
fin de l’hiver 2002-2003 n’est atteint a` nouveau qu’apre`s 2 anne´es, en 2005. La station ayant les
plus fortes variations est Wettzell, pour laquelle le vecteur propre est maximal. Ceci est confirme´
par la figure 2.5. Les effets locaux a` cette station sont donc en phase avec les effets re´gionaux
repre´sente´s par la 1e`re composante principale. Les variations aux stations de Medicina et de Bad
Homburg sont en phase avec la 1e`re composante principale (la valeur du vecteur propre y est
positive), mais sont plus faibles qu’a` Wettzell. Les autres stations (Strasbourg, Membach, Moxa
et Vienne) se caracte´risent par des valeurs ne´gatives du vecteur propre, mettant en e´vidence un
effet de la topographie locale donnant des variations de gravite´ en opposition de phase avec des
variations normales, caracte´rise´es par des maxima lors des recharges en eau et des minima lors
des e´pisodes de se´cheresse.
Sans la station de Moxa
Logiquement, les valeurs prises par le vecteur propre ne sont plus contraintes dans la re´gion de
Moxa et deviennent positives du fait de la proximite´ de la station de Wettzell; mais elles restent
identiques aux autres stations. Le vecteur propre de´pend donc fortement du choix des stations.
Cependant, l’allure de la 1e`re composante principale reste identique. L’amplitude des variations
est toutefois supe´rieure (d’au plus 0.5 µGal), sauf pour l’e´te´ 2002 et les hivers 2003-2004 et 2004-
2005. L’amplitude du de´ficit entre l’hiver 2002-2003 et l’e´te´ 2003 est augmente´e de 1 µGal, soit
l’e´quivalent de 2 cm d’eau.
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Fig. 2.11 – Vecteur propre (a` gauche) associe´ a` la 1e`re composante principale (a` droite) de la
de´composition en EOF des re´sidus mensuels de gravite´ issus des gravime`tres supraconducteurs du
re´seau GGP et interpole´s sur la re´gion conside´re´e, en prenant en compte (vecteur propre: en haut
a` gauche, et composante principale: courbe noire) ou en excluant (vecteur propre: en bas a` gauche,
et composante principale: courbe bleue) la station de Moxa.
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Fig. 2.12 – Vecteur propre (a` gauche) associe´ a` la 1e`re composante principale (a` droite, en µGal)
de la de´composition en EOF des re´sidus de gravite´ GRACE (solutions du GRGS).
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Re´sidus GRACE du GRGS (figure 2.12)
La 1e`re composante principale explique 47% de la variance, ce qui indique un comportement assez
complexe des solutions du GRGS malgre´ leur basse re´solution. Contrairement au cas pre´ce´dent,
le vecteur propre pre´sente peu de variabilite´ spatiale a` cause de la basse re´solution des re´sidus
GRACE et l’absence d’effets locaux, dus a` la topographie, par exemple. De plus, les valeurs du
vecteur propres sont logiquement partout positives (excepte´ aux bords de la zone) puisque les
masses d’eau sont toujours situe´es au-dessous des satellites.
La 1e`re composante principale contient un large spectre de variations, allant des variations
intra-mensuelles aux variations interannuelles. Les premie`res comme les secondes sont ge´ne´ralement
bien corre´le´es aux variations correspondantes de la 1e`re composante principale des re´sidus GGP
e´chantillonne´s a` 10 jours. En hiver, les amplitudes sont plus fortes avec les re´sidus GRACE qu’avec
les re´sidus GGP. A la diffe´rence des re´sidus GGP, le niveau de l’hiver 2002-2003 n’est atteint a`
nouveau qu’apre`s 3 anne´es, en 2006, comme nous l’avons de´ja` constate´ en calculant les variations
moyennes sur l’ensemble des bassins du centre de l’Europe (section 2.2.3). On constate en outre un
e´pisode de se´cheresse a` l’automne 2006, commun aux deux types de re´sidus.
Re´sidus GRACE du CSR (figures 2.13 et 2.14)
Les re´sultats suivants sont ge´ne´ralement valables a` la fois pour les re´sidus du CSR et pour les
re´sidus du GFZ. Si ce n’est pas le cas, on le mentionnera au moment approprie´.
Apre`s filtrage passe-bas avec apodisation en cosinus
Deux couples de parame`tres sont teste´s pour n1 et n2 (cf section 1.4.2): (20, 40) et (30, 50).
Le filtrage avec apodisation entre n1=30 et n2=50 laisse du bruit qui se traduit dans le vecteur
propre de la 1e`re composante principale par deux bandes me´ridiennes de signes oppose´s et par une
composante principale tre`s bruite´e ou` le signal annuel est a` peine visible. Le filtrage avec apodisation
entre n1=20 et n2=40 permet une augmentation nette du rapport signal-sur-bruit et la disparition
des bandes me´ridiennes dans le vecteur propre pour les re´sidus du CSR. Avec les re´sidus du GFZ,
des valeurs ne´gatives sont encore obtenues dans la moitie´ Est de la zone, indiquant la persistance
de l’effet des bandes me´ridiennes apre`s ce filtrage. La composante principale contient encore du
bruit mais les variations annuelles et interannuelles sont bien visibles. Il y a un bon accord avec les
variations de la composante principale du re´sidu sauf en automne 2005 (niveau plus bas avec les
re´sidus GRACE). Un niveau particulie`rement bas est observe´ lors de l’automne 2006.
Apre`s filtrage gaussien
Deux valeurs sont teste´es pour le rayon du filtre: 350 et 500 km. La 1e`re composante principale
donne une re´duction de variance particulie`rement importante (70-75%) apre`s un filtrage gaussien de
500 km, indiquant la re´duction drastique de signal et de bruit. Une de´composition en composantes
principales sur un champ filtre´ de la sorte n’a donc qu’un inte´reˆt re´duit. La re´duction de variance
obtenue avec le 1er mode est de 40% apre`s un filtrage gaussien de rayon 350 km.
Apre`s un filtrage gaussien de 350 km (et a fortiori de 500 km), les bandes me´ridiennes ne sont
plus visibles dans le vecteur propre, globalement positif sur la zone, comme apre`s le filtrage passe-
bas avec apodisation entre n1=20 et n2=40. La 1e`re composante principale est assez peu bruite´e,
avec des variations d’amplitude plus re´duites avec un filtre de rayon 500 km. A nouveau, un niveau
particulie`rement bas est observe´ en automne 2006.
2.4.4 Discussion
On peut s’interroger sur l’inte´reˆt d’une de´composition en EOF pour les re´sidus GRACE du
GRGS qui ont une re´solution spatiale assez faible compare´e a` la taille de la zone d’e´tude: en effet,
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Fig. 2.13 – Vecteur propre associe´ a` la 1e`re composante principale de la de´composition en EOF
des re´sidus de gravite´ GRACE: solutions du CSR (en haut) et du GFZ (en bas), apre`s un filtrage
passe-bas avec apodisation entre n1=20 et n2=40, ou n1=30 et n2=50 (a` gauche), ou apre`s un
filtrage gaussien de rayon 350 ou 500 km (a` droite).
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Fig. 2.14 – 1e`re composante principale de la de´composition en EOF des re´sidus de gravite´ GRACE,
associe´e au vecteur propre de la figure 2.13: solutions du CSR (courbe rouge) et solutions du GFZ
(courbe bleue), apre`s un filtrage passe-bas avec apodisation entre n1=20 et n2=40, ou n1=30 et
n2=50 (en haut), ou apre`s un filtrage gaussien de rayon 350 ou 500 km (en bas). La 1e`re composante
principale de la de´composition en EOF des re´sidus 10 jours de gravite´ issus des mesures par les
gravime`tres du re´seau GGP est superpose´e (courbe noire).
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plus la re´solution des re´sidus est faible, moins la de´composition en EOF aura d’inte´reˆt. Comme
le montre la figure 2.15, la 1e`re composante principale des re´sidus du GRGS (courbe rouge) est
beaucoup moins bruite´e que les variations de la gravite´ estime´es au point situe´ au centre de la
zone (courbe verte). Elle est de plus quasiment identique aux variations de la gravite´ moyenne sur
la zone d’e´tude: la 1e`re composante principale donne donc les variations temporelles de la gravite´
moyenne sur une zone donne´e.
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Fig. 2.15 – Comparaison entre la 1e`re composante principale des re´sidus de gravite´ GRACE du
GRGS (en rouge), les variations de la moyenne spatiale des re´sidus de gravite´ sur la zone d’e´tude
(en bleu) et les variations du re´sidus de gravite´ au point situe´ au centre de la zone (en vert).
Amplitudes en µGal.
L’introduction de l’effet du de´placement vertical aux re´sidus GRACE aurait pour effet d’aug-
menter leur amplitude de 30 a` 40% tout en conservant leur phase (cf section 2.3.2 et figure 2.10).
L’amplitude de la 1e`re composante principale serait donc augmente´e d’autant, ce qui augmenterait
encore la diffe´rence d’amplitude avec la 1e`re composante principale des re´sidus GGP. Cependant,
la corre´lation entre les 1e`res composantes des deux types de re´sidus devrait eˆtre conserve´e.
Concernant les re´sidus de gravite´ des stations GGP, la 1e`re composante principale semble don-
ner le comportement moyen des re´sidus mesure´s aux diffe´rentes stations: malgre´ une majorite´ (4
sur 7) de stations caracte´rise´es par des variations en opposition de phase (vecteur propre ne´gatif)
avec les variations de la 1e`re composante principale, les stations de Wettzell, Medicina et Bad Hom-
burg re´e´quilibrent l’ensemble pour donner une 1e`re composante principale ayant un comportement
normal, caracte´rise´ par une augmentation de la gravite´ en hiver et une diminution en e´te´. Ce-
pendant, des stations isole´es ont plus d’importance car elles contraignent de plus grandes re´gions du
fait de l’interpolation. Comme nous l’avons vu avec le test de la station Moxa, l’amplitude de 1e`re
composante principale de´pend du choix des stations. La station de Wettzell controˆlant fortement la
de´composition en composantes principales, on peut s’interroger sur la 1e`re composante principale
que l’on obtiendrait si cette station n’existait pas. Il est vraisemblable que l’on obtiendrait des am-
plitudes beaucoup plus faibles. L’amplitude des variations de la 1e`re composante principale n’a donc
pas de caracte`re absolu et il serait hasardeux d’en extraire une information quantitative. La com-
paraison des allures temporelles des 1e`res composantes principales via le coefficient de corre´lation
nous semble plus robuste.
Enfin, on peut noter que la restriction de cette e´tude a` la 1e`re composante principale est justifie´e
par le fait que les variations saisonnie`res et interannuelles des re´sidus des stations GGP sont, soit
en phase, soit en opposition de phase, ce qui est traduit par le signe, positif, ou ne´gatif, du 1er
vecteur propre.
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2.5 Conclusion
L’e´tude des donne´es de gravite´ spatiales (solutions contraintes du GRGS) sur une se´lection
des principaux bassins hydrologiques d’Europe montre que les estimations des variations annuelles
et interannuelles du contenu en eau sont ge´ne´ralement bien corre´le´es aux estimations des mode`les
hydrologiques, aux meˆmes re´solutions spatiales et temporelles. Bien que le bruit soit important pour
des groupes de bassins de petite superficie, des e´ve´nements exceptionnels de part leur amplitude
et leur dure´e, telle la se´cheresse de l’e´te´ 2003, sont nettement de´celables sur tous les bassins. Cet
e´ve`nement est observe´ sur tous les bassins, sauf sur les bassins de l’Oder et de la Vistule.
Apre`s inte´gration sur une zone de 1.97 million de km2, les variations du contenu en eau estime´es
a` partir des solutions GRACE du GRGS sont bien corre´le´es aux mode`les. Le meilleur accord est
obtenu avec le mode`le GLDAS. Ne´anmoins, le de´ficit entre les e´te´s 2002 et 2003 estime´ a` partir
des re´sidus GRACE du GRGS (5 cm) est infe´rieur au de´ficit estime´ par les mode`les (8 cm). En
conside´rant les re´sidus GRACE et les pre´dictions du mode`le GLDAS, on conclut dans les deux cas
a` une fermeture du bilan hydrologique 3 ans apre`s la fin de l’hiver 2002-2003, en prenant ce niveau
comme re´fe´rence.
La comparaison entre les donne´es spatiales (satellites GRACE) et terrestres (gravime`tres su-
praconducteurs du re´seau GGP) se heurte a` deux limites principales: la diffe´rence de re´solution
spatiale entraˆınant des diffe´rences de sensibilite´ aux effets locaux, et la diffe´rence de sensibilite´
au de´placement vertical (sensibilite´ nulle pour les mesures spatiales, contrairement aux mesures
terrestres). Le proble`me du de´placement vertical est difficilement re´soluble par l’estimation du
de´placement vertical a` partir d’observations GPS co-localise´es: les erreurs sur la position verticale
sont trop fortes et le signal hydrologique, trop te´nu en Europe (cf l’e´tude de van Dam et al., 2007).
L’estimation du de´placement vertical a` partir des variations des coefficients de Stokes estime´s par
GRACE est une meilleure solution comme l’ont montre´ van Dam et al. (2007). Cependant, cette
me´thode ne permet de connaˆıtre le champ de de´placement vertical qu’au degre´ 1 pre`s, soit a` une
translation du repe`re pre`s.
Nous avons e´tudie´ l’apport de la de´composition en composantes principales (EOF) au proble`me
de la diffe´rence de re´solution spatiale entre les donne´es spatiales et terrestres. L’inte´reˆt d’une telle
de´composition pour les donne´es terrestres, mal re´parties dans l’espace et affecte´es par des effets lo-
caux, repose sur l’hypothe`se de stationnarite´ de chaque mode de variations spatio-temporelles, per-
mettant d’extraire les comportements cohe´rents, au signe et a` l’amplitude pre`s, entre les diffe´rentes
stations du re´seau GGP de la zone d’e´tude. La 1e`re composante principale issue des donne´es ter-
restres est en effet bien corre´le´e avec celle obtenue a` partir des donne´es spatiales, pour diffe´rents
centres de traitement (solutions du GRGS, du CSR ou du GFZ). Les variations annuelle et in-
terannuelle sont bien restitue´es, notamment les de´ficits hydriques lie´s aux vagues exceptionnelles
de chaleur de l’e´te´ 2003 et de l’automne 2006. La 1e`re composante principale issue des re´sidus de
gravite´ aux stations GGP pre´dit une fermeture du bilan hydrologique apre`s 2 ans, comme le mode`le
de l’ECMWF. La 1e`re composante principale issue des re´sidus GRACE donne un fermeture 1 an
plus tard. Cependant, si l’allure temporelle (ou le contenu fre´quentiel) d’une composante principale
semble eˆtre inde´pendante du choix et de la re´partition des stations, l’amplitude de ses variations
y est sensible. Nous mettons donc en doute le caracte`re absolu des variations des composantes
principales obtenues a` partir de l’interpolation sur une zone de plus de 1000 km2 des re´sidus d’un
petit nombre de stations affecte´es par des effets de topographie locale.
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Chapitre 3
Signature gravitationnelle du se´isme
de Sumatra-Andaman du 26
de´cembre 2004
Le contenu de ce chapitre a e´te´ accepte´ pour publication dans le Geophysical Journal Interna-
tional sous le titre:
Separation of coseismic and postseismic gravity changes for the 2004
Sumatra-Andaman earthquake from 4.6 years of GRACE observations and
modelling of the coseismic change by normal-modes summation.
Auteurs: C. de Linage, L. Rivera, J. Hinderer, J.-P. Boy, Y. Rogister, S. Lambotte et R. Biancale.
Cet article est consacre´ a` l’e´tude de la signature gravitationnelle du se´isme de Sumatra-Andaman
du 26 de´cembre 2004. De part les dimensions exceptionnelles de la zone de rupture, l’effet de ce
se´isme dans les solutions de champ de gravite´ variable issues de la mission GRACE a e´te´ mis en
e´vidence par plusieurs auteurs (Han et al., 2006; Ogawa et Heki, 2007; Panet et al., 2007; Chen
et al., 2007). Cependant, ceux-ci ne se´parent pas correctement les effets cosismique et postsismique
(Han et al., 2006; Chen et al., 2007) ou utilisent une pe´riode tre`s courte pour l’estimation de
l’effet postsismique (Panet et al., 2007; Ogawa et Heki, 2007). La mode´lisation de l’effet cosismique
repose souvent sur d’importantes approximations comme l’utilisation d’un demi-espace homoge`ne
avec introduction a posteriori de discontinuite´s (Han et al., 2006; Ogawa et Heki, 2007). Enfin, la
re´ponse statique de l’oce´an due a` la redistribution des masses d’eau est toujours ne´glige´e.
Dans cette e´tude, les effets cosismique et postsismique sont se´pare´s lors de l’inversion d’une se´rie
temporelle de 4.6 ans, dont 26 mois d’observation postsismique. L’effet postsismique est ajuste´ par
une relaxation exponentielle. Les variations pe´riodiques saisonnie`res dues a` l’hydrologie continentale
et a` la circulation oce´anique sont aussi estime´es, ainsi que les erreurs d’aliasing de l’onde de mare´e
S2.
Nous comparons les re´sultats obtenus a` partir de solutions de diffe´rents centres de traitement et
filtre´es par diffe´rentes me´thodes. Nous prenons comme re´fe´rence les solutions contraintes du GRGS
qui pre´sentent un meilleur rapport signal-sur-bruit que les solutions fitre´es du CSR.
Nous mode´lisons la signature gravitationnelle cosismique pour une Terre stratifie´e a` syme´trie
sphe´rique, e´lastique, isotrope et sans rotation par sommation des modes propres d’oscillation de
la Terre. La re´ponse statique d’un oce´an global est estime´e. L’accord entre la mode´lisation et
l’observation est satisfaisant a` des e´chelles de quelques centaines de kilome`tres mais moins bon a`
plus grande e´chelle. Les pre´dictions des mode`les globaux GLDAS, de l’ECMWF et ECCO montrent
que cet e´cart n’est pas duˆ aux variations interannuelles de l’hydrologie et de la circulation oce´anique.
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Abstract
This paper is devoted to the simultaneous determination of the coseismic and postseismic gra-
vitational changes caused by the great December 26, 2004 Sumatra-Andaman earthquake from
the time-variable global gravity fields recovered by the Gravity Recovery And Climate Experiment
(GRACE) mission. Furthermore, a complete modelling of the elasto-gravitational response of a
self-gravitating, spherically layered, elastic earth model is carried out using a normal-modes sum-
mation for comparison with the observed coseismic gravitational change. Special attention is paid
to the ocean mass redistribution. Special care is paid during the inversion of the data to avoid
contamination of tectonic gravity changes by ocean tidal model errors, seasonal and inter-annual
signals originating from continental hydrology and oceanic circulation as well as contamination of
the coseismic gravity change by the postseismic relaxation. We use a 4.6-year-long time series of
global gravity solutions including 26 months of postseismic data, provided by the Groupe de Re-
cherche en Ge´ode´sie Spatiale (GRGS). For comparison, the Release-04 solutions of the Center for
Space Research (CSR) are also investigated after a spectral windowing or a Gaussian spatial smoo-
thing. Results are shown both in terms of geoid height changes and gravity variations. Coseismic
and postseismic gravitational changes estimated from the different gravity solutions are globally
similar, although their spatial extent and amplitude depend on the type of filter used in the pro-
cessing of GRACE fields. The highest signal-to-noise ratio is found with the GRGS solutions. The
postseismic signature has a spectral content closer to the GRACE band-width than the coseismic
signature and is therefore better detected by GRACE. The coseismic signature consists mainly of
a strong gravity decrease east of the Sunda trench, in the Andaman Sea. A gravity increase is
also detected at a smaller scale, west of the trench. The model for the coseismic gravity changes
agrees well with the coseismic signature estimated from GRACE, regarding the overall shape and
orientation, location with respect to the trench and order of magnitude. Coseismic gravity changes
are followed by a postseismic relaxation that are well fitted by an increasing exponential function
with a mean relaxation time of 0.7 yr. The total postseismic gravity change consists of a large-scale
positive anomaly centred above the trench and extending over 15◦ of latitude along the subduction.
After 26 months, the coseismic gravity decrease has been partly compensated by the postseismic
relaxation, but a negative anomaly still remains south of Phuket. A dominant gravity increase
extends over 15◦ of latitude west of the trench, being maximal south of the epicenter area. By
investigating analyses of two global hydrology models and one ocean general circulation model, we
show that our GRACE estimates of the coseismic and postseismic gravitational changes are almost
not biased by interannual variations originating from continental hydrology and ocean circulation
in the subduction area and in the central part of the Andaman Sea.
3.1 Introduction
The determination of the Earth’s gravity field and its temporal variation has been greatly
improved in terms of spatial resolution and measurement accuracy during the past decade by
the CHAMP (Challenging Mini-satellite Payload) satellite launched in 2000 and by the ongoing
GRACE (Gravity Recovery And Climate Experiment) mission launched in 2002 (Tapley et al.,
2004). Since the CHAMP mission, gravity models can be built from a single satellite mission and
have gained in accuracy, due to more precise measurement techniques (GPS-to-satellite tracking
and/or satellite-to-satellite tracking) and lower satellite altitudes. For example, the accuracy of the
GRACE-derived model EIGEN-GRACE02S is 1 cm at a half-wavelength resolution of 275 km and
less than 1 mm at 1000 km (Reigber et al., 2005). Moreover, the GRACE mission allows one to
build time-variable gravity models at monthly intervals. The theoretical resolution ranges from 400
to 40 000 km (Tapley et al., 2004), but water mass variations can reliably be estimated only up to
a half-wavelength resolution of about 750 km with an accuracy smaller than 5 cm (Schmidt et al.,
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2006; Wahr et al., 2006) of equivalent water height, equivalent to less than 1 mm of geoid height.
Therefore, variations from various geophysical sources can be detected. Since the aim of GRACE
is to provide the seasonal-to-interannual evolution of hydrosphere, cryosphere and ocean circulation,
the contributions from well-known geophysical sources are removed by using geophysical models: so-
lid Earth, ocean and pole tides, non-tidal high-frequency atmospheric variations and the subsequent
response of an ocean model to the atmospheric surface pressure variations and winds (Bettadpur,
2007; Flechtner, 2007).
In addition, as already demonstrated by Mikhailov et al. (2004) and Sun and Okubo (2004a),
earthquakes with magnitude larger than 7.5 can be detected by GRACE as their signature can
be two orders of magnitude larger than the GRACE errors. However, the GRACE limited spatial
resolution prevents the restitution of the full signature of such events (Sun and Okubo, 2004b). The
December 26, 2004 Sumatra-Andaman earthquake is one of the biggest earthquakes ever recorded
and the biggest one that occurred during the GRACE mission. Estimates of its magnitude range
between 9.1 (Ammon et al., 2005) and 9.3 (Stein and Okal, 2005). The area of the rupture surface is
about 1200 km × 200 km, spreading from north-west of Sumatra to the Andaman Islands (Ammon
et al., 2005).
Several studies of the gravity signature of the Sumatra-Andaman earthquake in the GRACE
observations have already been published; they are listed in Table 3.1. Particular care is needed
to separate the earthquake signature from the hydrological signals that are not negligible near
continental areas, particularly in the monsoon zone (Tapley et al., 2004; Wahr et al., 2004; Frappart
et al., 2006). The annual hydrological variations can be removed by computing the difference
between the solutions obtained before and after the earthquake, the time interval between the
solutions being an integer number of years (Han et al., 2006; Panet et al., 2007; Chen et al.,
2007). The signal-to-noise ratio is enhanced by stacking the differences over one month (Panet
et al., 2007), 6 months (Han et al., 2006), or 21 months (Chen et al., 2007). However, because
of the stacking method, the postseismic signal contaminates the estimate of the coseismic signal.
Postseismic effects are expected to be large for such a big earthquake. Their timescale ranges from
days to years. For example, the timescales of afterslip and poroelastic rebound range from days
to months and viscoelastic relaxation lasts for years (Freymueller et al., 2000). Since interannual
hydrological variations are not removed by a stacking method, they can be removed from the
GRACE observations by using a global hydrological model (Panet et al., 2007). However, the
difference in the spatial resolution between GRACE and the model leaves an annual residual signal.
Ogawa and Heki (2007) simultaneously estimate both effects by fitting to the geoid height time
series the annual and semi-annual signals, a coseismic jump and a postseismic relaxation. They find
a strong dominant negative gravity anomaly in the Andaman Sea followed by a slow postseismic
rebound estimated over 22 months after the earthquake. Global gravity solutions are used by Panet
et al. (2007), Ogawa and Heki (2007) and Chen et al. (2007) whereas solutions from a regional
inversion are used by Han et al. (2006). Panet et al. (2007) perform a continuous wavelet analysis
of the geoid time series which allows them to separate large and small spatial scales. They find
sa short-term postseismic effect located in the Andaman Sea and a large-scale effect still ongoing
9 months after the earthquake. More recently, Han and Simons (2008) have used a spatiospectral
localization technique to extract the coseismic jump from the harmonic coefficients. This enhances
the spatial resolution of the harmonic solutions to a level comparable to that of the regional inversion
(about 500 km). However, they did not address any postseismic effects.
Some authors (Han et al., 2006; Ogawa and Heki, 2007) model the coseismic effect by computing
the gravity effect of a rectangular finite fault buried in an elastic homogeneous half space. Density
discontinuities are introduced in the model in a second step. The effect of surface deformation alone
does not explain the gravity observations. Dilatation in the crust has also a significant effect. Other
authors (Panet et al., 2007) consider a self-gravitating, spherically layered, elastic earth model.
They find a strong negative gravity anomaly in the Andaman Sea. However, the computation of
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Tab. 3.1 – Comparison of the present work to previous studies.
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the gravity effect is not explained in detail.
In this study, we estimate the earthquake signature from 4.6-year-long time series of GRACE
global gravity field solutions from different processing centers (Toulouse Team of Space Geodesy
versus Center for Space Research) and check the impact of filtering using different filters (spectral
low-pass filter versus the classical gaussian filter). We show that it is very important to carefully
separate the postseismic effect from the coseismic one to avoid a mixing of both effects as it is
the case for example in Chen et al. (2007). This separation is possible thanks to a 26-month-long
postseismic time series. Simultaneously to estimating the seismic signatures in the spatial domain,
we estimate the seasonal gravity changes due to continental hydrology and oceanic circulation.
The postseismic effect is thus estimated over two complete annual cycles after the earthquake
which avoids the postseismic estimate being biased by annual hydrological variations. The aliasing
errors of the S2 tidal wave are also inverted from the GRACE fields. In addition, the impact of
the interannual variations in continental hydrology and oceanic circulation on our estimates of the
seismic signatures is investigated from analyses of global models. Finally, on the contrary to the
previous studies of Han et al. (2006) and Ogawa and Heki (2007), we favour a global approach in
the modelling of the coseismic effect by using a self-gravitating, stratified, spherically symmetric
and elastic earth model and a detailed model of the seismic source. In particular, we compute the
gravitational effect of the ocean mass static redistribution after the earthquake, which has not been
dealt with in previous studies.
3.2 Estimation of earthquake signature in GRACE gravity solu-
tions
3.2.1 Methodology
We use the global gravity solutions of the Toulouse Team of Space Geodesy (CNES/GRGS)
(Biancale et al., 2008) available as a time series of harmonic coefficients of the gravitational po-
tential. A complete description of the processing strategy and models used is given by Lemoine
et al. (2007). The degree-two and order-zero coefficient C20 mainly comes from LAGEOS-1/2 SLR
data. The remaining information comes from GPS-to-satellite and satellite-to-satellite tracking
data. Each set of coefficients is computed every 10 days over a 30-day period, with a double weight
given to the central 10 days in the inversion. The inversion is made up to harmonic degree 50.
The harmonic coefficients higher than 30 are gradually constrained to the coefficients of the static
field EIGEN-GL04S (Biancale et al., 2008) so that no more information comes from the data at
degree 50. This strategy allows one to keep some of the high-frequency variability without being too
much contaminated by the noise. Thus, inconvenient north-south stripes are significantly attenua-
ted and no additional filtering is applied to the solutions. The spatial resolution is approximately
666 km.
For a given time, we compute over a 1◦ × 1◦ grid on a sphere of radius a = 6378 km the geoid
height variation ∆N , proportional to the difference ∆Φ between the geopotential at a given time
and the reference geopotential EIGEN-GL04S:
∆N(a,θ,φ) =
∆Φ(a,θ,φ)
g0(a)
= a
∑
`m
[
∆C`mY
c
`m(θ, φ) + ∆S`mY
s
`m(θ, φ)
]
(3.1)
where g0(a) = GM/a2, Y
c
`m(θ, φ) and Y
s
`m(θ, φ) are the real fully-normalized spherical harmonics
of harmonic degree ` and azimuthal order m. C`m and S`m are the Stokes coefficients. The gravity
disturbance ∆g, which is the radial derivative of the geopotential variation, is given by
∆g(a, θ, φ) = g0(a)
∑
`m
(`+1)
[
∆C`mY
c
`m(θ, φ) + ∆S`mY
s
`m(θ, φ)
]
. (3.2)
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∆N and ∆g contain the same information through the Stokes coefficients. Nevertheless, we
compute both quantities: ∆N will mainly reflect the large wavelengths of the gravitational effect
whereas ∆g will be more sensitive to the small ones because of the (`+ 1) term in eq. (3.2).
We use a series of 153 monthly solutions spanning 4.6 years, from 29 July 2002 to 22 February
2007. The series consists of 77 solutions prior to and 76 solutions posterior to the earthquake, span-
ning 29 months (29 July 2002 – 24 December 2004) and 26 months (4 January 2005 – 22 February
2007) respectively. There are three gaps of respectively 70, 20 and 30 days, occurring between
December 2002 and February 2003, in June 2003 and between December 2004 and January 2005.
The last gap is due to the rejection of the solutions that include the earthquake date (26 Decem-
ber 2004). The trade-off between the annual hydrological cycle and the postseismic relaxation is
reduced because we have restricted the postseismic period to two complete annual cycles.
As shown by the time series in Fig. 3.1, the variability of the GRACE residues can be of the
same order as the coseismic effect of the Sumatra-Andaman earthquake and the signal-to-noise
ratio is higher for the gravity than for the geoid. One of the sources of this variability is hydrology
in Southeast Asia that undergoes one of the strongest hydrological cycles in the world with high
precipitation during the monsoon period. The closest hydrological basin in the studied area is the
Mekong basin sprawling over Thailand and Cambodia (Frappart et al., 2006). Large signals in
GRACE also come from the Brahmaputra and Ganges basins (Wahr et al., 2004). The biggest
effects on the geoid and on the gravity are located on the continents but significant annual signals
can be found even offshore, for example in the Andaman Sea. The limited spatial resolution of
GRACE indeed produces a leakage of the continental signal towards the oceans. For example, the
annual amplitude is 2.2 mm for the geoid variation and only 0.5 µGal for the gravity variation at
point B (centre panels of Fig. 3.1). The maximal amplitude of the geoid variation is reached at
the end of October and is followed by a strong decrease during the last months of the year, which
coincides with the occurrence of the earthquake.
Another source of variability in the GRACE residues are the seasonal and interannual changes in
the ocean circulation. These variations are smaller than those due to hydrology and their amplitude
is often at the noise level.
Besides, the models used for de-aliasing the GRACE raw data introduce errors at long periods in
the final solutions. This is the case of the ocean tide models (Ray and Luthcke, 2006). Model errors
of the S2 tidal wave produce an alias at 161-day period that is clearly visible in the Andaman Sea,
particularly at point B (bottom centre panel of Fig. 3.1) where its amplitude is larger than those
of the annual and semi-annual signals. It is therefore easy to remove this alias from the GRACE
time series. Ignoring it may bias the estimate of the coseismic effect when computing the gravity
variations at one-year intervals.
Finally, there is an obvious postseismic signal consisting in a gravity increase, especially at
points C and D located near the Sunda trench (Fig. 3.1). The velocity of the process decreases
with time. It is almost null 26 months after the earthquake. Such a postseismic gravity change
can be explained by several physical processes such as poroelastic rebound (Peltzer et al., 1998) as
invoked by Ogawa and Heki (2007), frictional deformation, generally named afterslip, and ductile
deformation in the lower crust or upper mantle (Freymueller et al., 2000). All of these processes
are responsible for postseismic creep. Time dependence of the phenomenon hinges on the rheology
of the creeping region (Montesi, 2004): ground displacements caused by afterslip are generally
modeled by a logarithmic function of time, while those due to viscous flow are characterized by
an increasing exponential function. The time scales of these processes range from several weeks for
afterslip to several years for viscous relaxation of the mantle. Since the duration of the observed
postseismic signal is generally larger than 6 months, we favoured the exponential relaxation law.
But, the duration of the signal being shorter than 26 months, only a limited range of time constants
can be assessed with reliability. Moreover, the GRACE temporal resolution is not high enough to
deduce time constants smaller than one month.
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GRGS time series at several points on map
Fig. 3.1 – Time series of geoid height (top panels) and gravity (bottom panels) variations estimated
from the GRACE 10-day global gravity solutions of the GRGS (blue curve), total fitted signal by
non-linear inversion (black curve), fitted linear trend before the earthquake (green line) and fitted
postseismic exponential relaxation (red curve). Letters refer to locations plotted in Figs 3.2, 3.4, 3.6
and 3.10.
From these considerations, it results that the difference between the gravity solutions for January
2005 and December 2004 is not a good estimate of the coseismic effect because of the strong
hydrological gradient occurring at the earthquake time. Similarly, stacking over several months the
differences between two solutions at a one-year interval does not provide a good estimate of the
postseismic effect.
To separate the above-mentioned effects in the GRACE data, we adopt the following strategy.
At each point of a 1◦ × 1◦ grid, we simultaneously fit to the geoid and gravity time series the
following time-function:
y(t) =
3∑
i=1
ai cos(ωit+ φi) +
{
b t+ c1 before the earthquake
c2 + d (1− e−t/τ ) after the earthquake (3.3)
where t is the time interval with respect to earthquake origin time and model parameters are:
– a1, φ1, a2,φ2 are the amplitudes and phases of the annual and semi-annual waves to model
the seasonal and annual variations of hydrology and long-period oceanic circulation,
– a3 and φ3 are the amplitude and phase of a 161-day sine curve to correct the errors on the
S2 tidal wave,
– b is a linear trend before the earthquake,
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– c2 − c1 is the coseismic jump,
– τ and d are the relaxation time and total postseismic gravity change reached at the end of
the relaxation.
We do not take into account the effect of the March 28, 2005 Nias earthquake because its
amplitude in the gravity field is negligible compared to that of the December 26, 2004 earthquake
as shown by Panet et al. (2007).
We compute the 11 parameters by a nonlinear least-squares minimization using a quasi-Newton
iterative algorithm (Tarantola, 2005). We introduce a priori information (mean and variance) on
each parameter. No spatial correlation is introduced. We also take the errors on the data into
account. The spatial distribution of the errors of the GRACE gravity solutions is purely zonal,
with higher errors at the equator than at the poles (Wahr et al., 2006). For the GRGS solutions,
the calibrated one-sigma errors at the equator are 0.6 mm for the geoid height and 2.5 µGal for
the gravity (Lemoine, 2007, personal communication). These calibrated errors are however quite
optimistic.
For comparison with the GRGS solutions, we also investigate the CSR-RL04 global monthly
solutions expanded up to degree 60 (Bettadpur, 2007) over the same period from August 2002 to
February 2007, the December 2004 solution being excluded. We also replace the C20 coefficients by
the more accurate estimates from the analysis of SLR data of five geodetic satellites (Cheng and
Tapley, 2004). Since the CSR gravity fields are not forced to follow the static field, we have to find
the appropriate filtering for the CSR solutions for the fairest comparison with the GRGS solutions.
We first apply an isotropic Gaussian filter of radius 350 km. However, it reduces energy even at
small degrees (-3 dB at ` = 18). A low-pass filter in the spectral domain, which preserves the small
degrees and removes the highest ones, is more appropriate. Since the constraint begins to act on
the GRGS fields from degree 30, we preserve the degrees smaller than 30 in the CSR fields and
filter the others with a cosine taper decreasing from one at ` = 30 to zero at ` = 50. However, there
is still a lot of noise at ` = 30–40 after such a filtering. So the solutions are noisier after a spectral
windowing with a cosine taper over degrees 30–50 than after a 350-km Gaussian smoothing.
3.2.2 Results
Results of the inversion are displayed over a 24◦ × 24◦ area with an interpolation between each
point of a 1◦×1◦ grid. The Sunda trench is also plotted after Gudmundsson and Sambridge (1998),
indicating the subduction of the Indian and Australian Plates beneath the Sunda Shelf. The RMS
of the residues are shown in Fig. 3.2 for the GRGS solutions. The mean RMS over the area is
1 mm for the geoid and 1.8 µGal for the gravity. The largest RMS are found at places where the
hydrological and oceanic signals are the strongest, such as Myanmar, Thailand and Cambodia, as
well as in the Gulf of Thailand. They are due to unmodeled non-periodic variations. RMS larger
than 2 µGal are found over the Sunda trench, from north of Sumatra to the Andaman Islands.
For the geoid, the mean RMS is of the same order of magnitude for every solution but is much
larger for the gravity with the CSR solutions, that is 2.1 µGal for the Gaussian filtered solutions
and 4.2 µGal for the spectrally filtered ones. The latter have in addition the slowest convergence
speed among the three solutions. Moreover, the spatial distribution of the RMS is disturbed by
north-south stripes in the CSR solutions which is not the case in the GRGS ones. The signal-to-
noise ratio is therefore higher for the GRGS solutions and lower for the CSR spectrally filtered
solutions. That is why we will show in detail the results obtained from the GRGS solutions and
take them as a reference in the following discussion.
The parameters are generally well constrained by the data and moderately depend on the a
priori variance, except for the relaxation constant. This will be discussed in Section 3.2.2.
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RMS - GRGS
Fig. 3.2 – RMS of the residues of geoid height (left-hand panel) and gravity (right-hand panel)
after inversion of the GRACE-GRGS gravity solutions. Red dots and associated letters refer to the
locations where time series of Fig. 3.1 are plotted. The Sunda trench contour after Gudmundsson
and Sambridge (1998) is superimposed, indicating the subduction of the Indian and Australian
Plates beneath the Sunda Shelf.
S alias - GRGS2
Fig. 3.3 – Amplitude of the aliasing due to the S2 ocean tidal wave in the GRACE-GRGS solutions.
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Ocean tide model errors
Aliasing is due to errors of the ocean tide model FES-2004 (Lyard et al., 2006) on the S2 tidal
wave for both the GRGS and CSR solutions. Fig. 3.3 shows the amplitude of the corresponding
gravity variation for the GRGS solutions. We find large amplitudes in the Andaman Sea reaching
2.5 µGal. This may be equivalent to a maximal error of 58 mm on the S2 predicted height in that
area. At point B (bottom centre panel of Fig. 3.1), aliasing is four times larger (2.0 µGal) than the
annual and semi-annual signals. Because of the high amplitude of the aliasing of S2, its modelling
strongly reduces the RMS in the Andaman Sea and reduces the contamination of the coseismic and
postseismic effects.
Coseismic signature
GRGS solutions
Our estimate of the coseismic signature of the 2004 Sumatra-Andaman earthquake in the GRGS
gravity solutions is shown by Fig. 3.4 and the corresponding one-sigma error is displayed in Fig. 3.5.
For both the geoid and gravity, the mean over the area is negative. The complete signature consists
of a strong negative anomaly in the Andaman Sea and a weak positive one west of the subduc-
tion trench. Both anomalies are well separated by the trench and the iso-value contour lines are
remarkably parallel to the trench over more than 10◦ of latitude. Regarding the geoid variation,
the anomalies spread at larger scale than for the gravity because the former is more sensitive to
large scales than the latter. The positive anomaly spreads over a larger area than the negative one.
The peak-to-peak amplitude is 7 mm for the geoid and 20 µGal for the gravity. The maximum
of the negative anomaly is -8.0 mm for the geoid and -16 µGal for the gravity; it is located at
8◦N–97◦E for the geoid and westwards for the gravity, at 96◦E (point B). Maximum values of the
geoid are negative, around -1 mm so that there is no uplift of the geoid. The maximum positive
part of the gravity variation is +4 µGal; it is located at 5◦N–88◦E (point A). A smaller positive
anomaly reaching +2 µGal is located close to the equator, over the trench.
The negative anomaly of the gravity variation does not leak north-eastwards, indicating that
there is no contamination with hydrology in Myanmar, Cambodia and Thailand. The main geo-
physical effects other than the earthquake have been consequently removed by our fit without any
additional filtering.
The a posteriori one-sigma mean errors on the coseismic jump are 0.5 mm for the geoid and
1.5 µGal for the gravity. In the subduction zone as well as in the Andaman Sea, it is constant around
0.6 mm. For the gravity, however, the error is larger between the Nicobar and Andaman Islands and
south of the epicenter reaching 2 µGal. It is smaller in the Andaman Sea, around 1.5 µGal. These
calibrated errors are however quite optimistic. In comparison, the RMS of the post-fit residues of
Fig. 3.2 are indeed larger, particularly for the geoid.
RL04-CSR solutions
The estimate of the coseismic signature in the CSR gravity solutions is shown by Figs 3.4(b)
and 3.4(c) for the two filterings that have been tested, which are the spectral windowing with
a cosine taper and the spatial Gaussian filtering, respectively. The amplitudes of the geoid and
gravity variations are respectively 30% and 50% smaller with the Gaussian filter. This is due to
the fact that this filter acts on every spatial wavelength whereas the spectral filter dampens the
half-wavelengths smaller than 666 km. Peak-to-peak differences after the spectral windowing and
the Gaussian filtering are respectively 8 and 5.5 mm for the geoid, and 28 and 14 µGal for the
gravity. Amplitudes found with the CSR solutions after a spectral filtering are similar to those
obtained with the GRGS solutions for the geoid but are 40% larger for the gravity. However, the
location of the anomalies with respect to the trench is very similar for both solutions. Although two
positive anomalies are found again with the CSR solutions, the longitudinal extent of the northern
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Fig. 3.4 – Coseismic jump affecting the geoid (left-hand panels) and the gravity (right-hand panels)
estimated from the GRACE gravity fields of GRGS (a) and CSR after a spectral filtering with a
cosine taper over degrees ` = 30–50 (b) or a smoothing with a 350-km Gaussian filter (c). White
and red dots and associated letters indicate the locations where time series of Fig. 3.1 are plotted.
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Error on coseismic - GRGS
Fig. 3.5 – A posteriori error on the coseismic jump affecting the geoid (left-hand panel) and the
gravity (right-hand panel) from the GRGS solutions.
one is smaller in the CSR solutions. Moreover, the amplitude of the southern anomaly is larger than
that of the northern one on the contrary to the results with the GRGS solutions. Finally, there is a
negative anomaly over Thailand in the CSR solutions that may be due to uncorrected hydrological
changes in the Chao Phraya basin. Such an anomaly is however not found in the GRGS solutions.
Postseismic signature
GRGS solutions
Total postseismic gravity change d and relaxation time τ that both characterize the postseismic
response are displayed in Fig. 3.6 for the GRGS solutions. Since τ does not exceed 0.85 yr (i.e.
10 months), the postseismic gravity change after 26 months is very close to the total postseismic
gravity change. For both the geoid and the gravity, d (shown by Fig. 3.6a) is a positive “banana-
shaped” anomaly spreading over 15◦ of latitude along the rupture zone and following the direction
and curvature of the trench, from south of the epicenter area to north of the Andaman Islands. Once
again, the signature on the geoid contains larger wavelengths than the signature on the gravity.
For the geoid, it is positive everywhere on the area whereas for the gravity it rapidly decreases
to negative values at the western and eastern edges, especially at the western edge. The gradient
at these locations is remarkably perpendicular to the trench. For the geoid, the maximum of d
is 6.8 ± 0.3 mm in the vicinity of the Nicobar Islands, at 7◦N–93◦E (point C). For the gravity,
the maximum value of 12.3 ± 1.2 µGal is located at 3◦N–94 ◦E (point D), near the epicenter.
On both sides of the positive anomaly, there are two negative anomalies that reach respectively
−4.2±1.2 µGal in the Indian Ocean and −0.4±1.2 µGal at 7◦N–99◦E, south of Phuket. A posteriori
errors on d are about 0.3 mm for the geoid and 1.2 µGal for the gravity all over the area.
The relaxation constant τ is shown in Fig. 3.6(b). If a loose constraint is applied to τ , it takes
unrealistic values. So we impose a tight constraint on it: we take 0.7 yr (i.e. about 8.5 months) for
a priori mean value, which is the third of the postseismic period, and 0.2 yr for its variance. For the
gravity, the mean value of τ is the a priori value. But there are areas where τ departs from it. For
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Postseismic - GRGS
(a) Total postseismic change
(b) Time constant
Fig. 3.6 – Total postseismic change (a) and time constant (b) of the postseismic relaxation affecting
the geoid (left-hand panels) and the gravity (right-hand panels) estimated from the GRGS solutions.
Black dots and associated letters indicate the locations where the time series of Fig. 3.1 are plotted.
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the geoid, however, the mean value of τ is 0.6 yr which is smaller than the a priori value. Ogawa
and Heki (2007) found the same value. We distinguish three zones both in geoid and gravity: in the
area of the Andaman and Nicobar Islands and in the North of the Andaman Sea, τ is small (around
0.4–0.5 yr); then in the northern part of Sumatra, it is larger (around 0.7–0.8 yr) and finally, south
of the epicenter area, it is small (around 0.4–0.5 yr) again. Small values of τ are correlated with
large errors on the coseismic jump which indicates a trade-off between both parameters. Errors
on τ are shown in Fig. 3.7. For both the geoid and the gravity, they are smaller over the area of
positive postseismic gravity change: they reach minima of about 0.06 yr (25 days) for the geoid
and 0.13 yr (50 days) for the gravity in the area between the Andaman and Nicobar Islands. This
means that an exponential relaxation law fits the data rather well in that area, in particular for
the geoid (i.e. at large scales). Elsewhere, the errors take the a priori value indicating the lack of
information.
Large values of d and τ are found in Myanmar, Thailand, Cambodia and Vietnam: they might
be due to a positive interannual water mass balance over these areas.
Error on time constant
GRGS
Fig. 3.7 – A posteriori error on the time constant of the postseismic relaxation affecting the geoid
(left-hand panel) and the gravity (right-hand panel) estimated from the GRGS solutions.
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RL04-CSR solutions
The postseismic signature estimated from the CSR solutions after applying a spectral windowing
(resp. a 350-km Gaussian filter) is displayed in Fig. 3.8 (resp. Fig. 3.9). As for the coseismic
signature, the difference due to the filtering leads to smaller amplitudes of the geoid (resp. gravity)
variations of about 30% (resp. 50%) with the Gaussian filter. Amplitudes found with the CSR
solutions after a spectral windowing are smaller than those obtained with the GRGS solutions for
the geoid but are larger for the gravity. On the contrary to the result with the GRGS solutions, the
positive anomaly obtained with the CSR solutions does not follow the curvature of the subduction
and its direction is quasi north-south. The pattern of τ for the solutions filtered with the spectral
windowing is very noisy for both the geoid and the gravity, with north-south stripes that prevent
from any interpretation. As for the solutions filtered with the Gaussian filter, τ is quasi constant
over the entire area, indicating that no information on τ comes from these data.
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Postseismic - CSR spectral filter
(a) Total postseismic change
(b) Time constant
Fig. 3.8 – Total postseismic gravity change (a) and time constant (b) of the postseismic relaxa-
tion affecting the geoid (left-hand panels) and the gravity (right-hand panels) from the CSR-RL04
solutions after spectral filtering with a cosine taper over degrees ` = 30–50.
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Postseismic - CSR spatial filter
(a) Total postseismic change
(b) Time constant
Fig. 3.9 – Total postseismic gravity change (a) and time constant (b) of the postseismic relaxa-
tion affecting the geoid (left-hand panels) and the gravity (right-hand panels) from the CSR-RL04
solutions after smoothing with a 350-km Gaussian filter.
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Permanent effect 26 months after earthquake
Fig. 3.10 shows the sum of the coseismic effect and postseismic relaxation estimated 26 months
after the earthquake for each of the three solutions.
In the GRGS solutions (Fig. 3.10a), the permanent signature is still bipolar like the coseismic
one, but the positive and negative anomalies are now symmetric in amplitude and the orientation
of the dipole has rotated counterclockwise being now NW-SE. The positive anomaly is again more
stretched than the negative one. The extrema are 3.1/-3.3 mm for the geoid, and 12.3/-13.6 µGal
for the gravity. Peak-to-peak amplitudes are 6.4 mm for the geoid and 26 µGal for the gravity. The
location of the anomalies is different from the coseismic signature: the negative anomaly is slightly
shifted to the Southeast, south of Phuket, at 7◦N–98◦E where postseismic relaxation is negative,
and the positive anomaly lies further south-eastwards, at 1◦N–96◦E, south of the epicenter where
postseismic relaxation is the largest.
The permanent signatures estimated from the CSR solutions after applying a spectral windowing
and a 350-km Gaussian filter are shown in Fig. 3.10(b) and Fig. 3.10(c), respectively. The difference
in filtering leads to a peak-to-peak amplitude that is 50% smaller with the Gaussian filter than that
obtained with the spectral windowing. The spatial pattern is however similar. The maximum of the
positive anomaly is shifted to the Northwest with respect to that of the GRGS solutions, leading to
a more longitudinal orientation. The peak-to-peak amplitude found with the spectral windowing is
50% and 30% larger for the gravity and geoid, respectively. The order of magnitude of the signature
obtained with the GRGS solutions agrees better with that obtained with the Gaussian-filtered CSR
solutions.
3.3 Modelling of the impact of global hydrology and oceanic cir-
culation
Continental hydrology and oceanic circulation are two sources of errors when estimating the
coseismic and postseismic signatures from the GRACE solutions. Interannual variations in the
oceanic circulation and even in continental hydrology (because of the proximity of the monsoon
zone) may have been absorbed in the estimated coseismic jump and/or in the estimated postseismic
relaxation. We compute the gravity changes from the combined predictions of the water content
in the soil as well as the snow cover over the continents, and those of the non tidal and baroclinic
pressure variations at the ocean bottom. The predictions are converted into a surface mass load
at the Earth’s surface. Then we compute the gravity change as seen by GRACE. We use the 3-
hour analyses of the Global Land Data Assimilation System (GLDAS) hydrology model (Rodell
et al., 2004) as well as the 6-hour analyses of the European Center for Medium-range Weather
Forecasts (ECMWF) operational model (Viterbo and Beljaars, 1995). Regarding the global oceanic
circulation, we investigate the 12-hour bottom pressure analyses of the ECCO (“Estimating the
Circulation and Climate of the Ocean”)/JPL model (Stammer et al., 2002). The investigated period
is the same as for the GRACE gravity data, from July 29, 2002 to February 22, 2007. The predictions
are transformed into 10-day means. A running average is applied to three consecutive 10-day
predictions with weights 0.5/1/0.5, as the GRACE-GRGS gravity fields were built. In order to
work at the same spatial resolution as GRACE, they are low-pass filtered with a cosine taper
decreasing from one at ` = 30 to zero at ` = 50. We fit to both combinations (ECMWF+ECCO
and GLDAS+ECCO) the same parameters as for the GRACE data, except the 161-day sine curve.
Consequently, the resulting coseismic jump and total postseismic effect stand for the biases of our
inversion method considering the uncorrected interannual variations from continental hydrology
and oceanic circulation.
In the subduction zone, the annual wave is less than 3 µGal in both the models and GRACE.
The annual signal in the Mekong basin is smaller in the models (maximal amplitude of 6 µGal)
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Coseismic + Postseismic
(a) GRGS
(b) CSR spectral filter
(c) CSR spatial filter
Fig. 3.10 – Permanent effect (coseismic + postseismic) 26 months after the earthquake affecting
the geoid (left-hand panel) and the gravity (right-hand panel) from the GRACE gravity fields of
GRGS (a) and CSR after a spectral filtering with a cosine taper over degrees ` = 30–50 (b) or a
smoothing with a 350-km Gaussian filter (c).
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than in GRACE (maximal amplitude of 9 µGal). The ECCO analyses lead to a 7-µGal annual
signal in the Gulf of Thailand, which is not detected by GRACE. In the preseismic linear trend,
there is much more variability and larger amplitudes in GRACE than in the models. In GRACE,
we find negative velocities around -2 µGal yr−1 in a north-south stripe spreading on longitudes
95–100◦E. On the contrary, the model velocities are zero in that area. Large negative velocities
over Southeast Asia in GRACE agree well with the model velocities, in both combinations, over
Myanmar only (-1.5 µGal yr−1 in the models against -2.4 µGal yr−1 in GRACE).
The total postseismic gravity change computed from the models (Fig. 3.11b) ranges between
-1 and 2 µGal over the subduction area and in the Indian Ocean. This is comparable to the 1.2-
µGal error associated to our estimated total postseismic gravity change in GRACE. So the positive
part of the postseismic signal observed in GRACE has no hydrological or oceanic origin. In the
ECMWF+ECCO combination, the largest signal reaches 7 µGal in Malaysia and Gulf of Thailand.
In the GLDAS+ECCO combination, the postseismic signal is clearly located offshore, in the Gulf of
Thailand, reaching 6 µGal. South of Phuket, a 3-µGal signal is found in both model combinations.
Consequently, the estimated postseismic gravity decrease of −0.4 ± 1.2 µGal at 7◦N–99◦E (right-
hand panel of Fig. 3.6a) may have been underestimated by several µGals because of interannual
hydrological and oceanic variations. The real postseismic gravity change may consist of a main
central positive anomaly surrounded by two smaller negative ones of equal amplitudes.
Finally, the coseismic jump shown in Fig. 3.11(a) represents the error in our estimate of the
coseismic effect since the models contain no jump. We do not find any significant signal over
the subduction area nor in the Indian Ocean where values are overall slightly negative. In both
combinations, we find a gradient from east to west. Minimal values reach -4 µGal in the Gulf
of Thailand which is above the 1.5-µGal error on the estimated coseismic jump in GRACE in
that area. However, no coseismic signal is found there. Therefore, the estimated negative coseismic
anomaly in the eastern part of the Andaman Sea (Fig. 3.4a) may have been overestimated by 1 to
2 µGal because of a signal of hydrological and oceanic origin. Such a signal may also contribute
by 2 to 3 µGal to the leakage of the GRACE negative anomaly in the southeastward direction.
However, estimates from global hydrological models and an ocean circulation model cannot totally
explain the strong negative anomaly in the Andaman Sea.
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(b) Postseismic
(a) Coseismic
ECMWF + ECCO GLDAS + ECCO
ECMWF + ECCO GLDAS + ECCO
Fig. 3.11 – Impact of global hydrology and oceanic circulation on the GRACE estimates of the co-
seismic and postseismic gravity changes. Estimated contribution on the coseismic jump (a) and total
postseismic gravity change (b) from the ECMWF+ECCO (left-hand panels) and GLDAS+ECCO
(right-hand panels) model combinations.
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3.4 Modelling of coseismic effect in gravity field
3.4.1 Theory
To compute the elasto-gravitational response of the Earth, we first compute the potential per-
turbation and deformation of the solid Earth and then the potential perturbation due to the ocean
mass redistribution.
Potential perturbation and deformation of the solid Earth
To compute the static potential perturbation of the Earth, we sum the normal modes of an
elastic, self-gravitating, non rotating, spherical Earth generated by the earthquake (Saito, 1967;
Gilbert, 1971). Gross and Chao (2006) use the same method to compute the effect of the Sumatra-
Andaman earthquake on the length-of-day, polar motion and low-degree coefficients of the Earth’s
gravity field. An alternative approach to the static deformation consists in computing static dislo-
cation Love numbers (Sun and Okubo, 1993). Both calculations must provide the same results for
a given earth model.
The gravitational potential perturbation ∆Φ(r, θ, φ) induced by an internal point source located
at xs with seismic moment Mij can be written as (Gilbert, 1971; Aki and Richards, 2002):
∆Φ(r, θ, φ) =
∑
n`m
Mij : ε
? (n`m)
ij (xs)
nω2`
nP`(r)Y`m(θ, φ) (3.4)
where ε? (n`m)(xs) is the complex conjugate of the strain generated by the n`m-mode at the source
location and nω` is the eigenfrequency of the mode. n stands for the radial overtone number, ` is the
spherical-harmonic degree and m is the azimuthal order. nP`(r) is the radial eigenfunction of the
perturbation of the gravitational potential associated to the n`m mode. Y`m(θ, φ) are the complex
fully-normalized spherical harmonics. By replacing nP` by nU`, which is the radial eigenfunction
of the vertical displacement of the n`m mode, one obtains a similar expression for the vertical
displacement ur(r, θ, φ).
We use the computer program MINOS based on a method developed by Woodhouse (1988) to
compute the eigenfrequencies and eigenfunctions of the modes. We consider the anisotropic version
of the PREM model (Dziewonski and Anderson, 1981). However, the surface ocean layer is not
very well modelled in MINOS, as the equations implemented are not suitable for a fluid. Therefore
the ocean mass redistribution due to the earthquake are not estimated, leading to unrealistic
predictions at the ocean surface. That is why we choose to compute the response of the solid Earth
by removing the 3-km-thick ocean layer from the PREM model. The response of the ocean is then
solved analytically, as explained in Section 3.4.1.
Once the perturbation of the gravitational potential is known, it is straightforward to compute
the displacement of the equipotential surface ∆N and variation of gravity ∆g at the surface of the
crust b = 6368 km:
∆N(b, θ, φ) = −∆Φ(b, θ, φ)
g0(b)
(3.5)
∆g(b, θ, φ) = ∆Φ˙(b, θ, φ) (3.6)
where g0(b) is the unperturbed gravity at r = b and the dot denotes the radial derivative. The
gravity variation at r = b+ is given as a function of the vertical displacement ur(b, θ, φ) and the
gravity variation at the top of the crust r = b− by:
∆g(b+, θ, φ) = ∆g(b−, θ, φ) + 4piG∆ρ(b)ur(b, θ, φ) . (3.7)
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∆ρ(b) is the density contrast at the surface of our modified earth model, that is the density of the
crust at r = b.
The potential and gravity perturbations are then continued upward to a = 6378 km where the
GRACE solutions are computed.
Our approach is more realistic than that of Han et al. (2006) and Ogawa and Heki (2007). These
authors first compute the displacement field and the subsequent volume strain caused by a finite
dislocation in a homogeneous half space. Next, they introduce a density discontinuity at the Moho
depth and at the ocean bottom to compute the induced gravity changes.
Potential perturbation of the ocean
We compute the static potential perturbation of a global incompressible 3-km-thick ocean by
imposing at its bottom the displacement field ur(b, θ, φ) and potential perturbation ∆Φ(b, θ, φ)
computed in Section 3.4.1. If we denote ∆P the total static perturbation of the gravity potential in
the ocean, the displacement of the equipotential surface ∆N at the surface of the ocean c = 6371 km,
i.e. the displacement of the geoid, and the gravity perturbation ∆g are
∆N(c, θ, φ) = −∆P (c, θ, φ)
g0(c)
(3.8)
∆g(c, θ, φ) = ∆P˙ (c, θ, φ) . (3.9)
The degree-` term of ∆P is given by
∆P`(c) =
1
(2`+1) g0(c)
4piGρwc
− 1
(
b
c
)`+1 [
∆Φ`(b) +
b
c
g0(b)ur, `(b)
]
(3.10)
where ρw is the density of the ocean. ∆N and ∆g at r = c are then continued upward to r = a.
The degree-` term of ∆g is found by derivating eq. (3.10):
∆g`(c) = −(`+1)∆P`(c)
c
. (3.11)
The deformed ocean loads the solid Earth, whose subsequent deformation is responsible for
a secondary effect on the ocean. A straightforward calculation of the secondary deformation of
the ocean however shows that it is one order of magnitude smaller than the primary effect and
consequently we neglect it.
The total response at r = a is then the sum of the upward continued effects given by eqs (3.5)
and (3.8) for the potential perturbation, and eqs (3.6) and (3.9) for the gravity perturbation:
∆N(a, θ, φ) = −∆Φ(a, θ, φ) + ∆P (a, θ, φ)
g0(a)
(3.12)
∆g(a, θ, φ) = ∆Φ˙(a, θ, φ) + ∆P˙ (a, θ, φ) . (3.13)
3.4.2 Numerics
For each harmonic degree `, we sum over all the overtones with eigenfrequency smaller than
120 mHz to achieve the convergence of the series given by eq. (3.4). We start the sum over the
spherical-harmonic degree at ` = 2. In order to get a similar spectral content as GRACE observa-
tions, we low-pass filter the eigenfunctions in the spectral domain with a cosine taper decreasing
from one at ` = 30 to zero at ` = 50.
For each observable N , g and ur, we compute the cumulative effect of all the point sources
of the seismic moment distribution on a 24◦ × 24◦ area gridded at a 5-km interval. We use the
142 Chapitre 3 : Signature gravitationnelle du se´isme de Sumatra-Andaman
Ammon et al. (2005) source model. The fault rupture of about 1200 km × 200 km is represented
by 850 point dislocations equally distributed with variable dislocation and slip orientation. These
authors chose the strike and dip of the individual sources according to the subduction geometry
and inverted the rake and slip from seismological data: body and surface waves as well as normal
modes. The total seismic moment is: 9 × 1022 N m.
3.4.3 Results
The modeled coseismic displacement of the equipotential surface ∆N and gravity variation ∆g
are plotted in Fig. 3.12.
The response of the solid Earth, given by eqs (3.5) and (3.6), is shown in Fig. 3.12(a). It consists
in a dipole whose negative anomaly reaches -2.8 mm for the geoid and -12 µGal for the gravity and
positive anomaly reaches 3.3 mm for the geoid and 14 µGal for the gravity. The negative anomaly
is centred in the southeastern part of the Andaman Sea. Its absolute amplitude is slightly smaller
than the positive anomaly that lies west of the trench. This solid Earth contribution does not
correlate very well with the GRACE observations.
The response of the ocean, given by eqs (3.8) and (3.9), is plotted in Fig. 3.12(b). It consists in
a quasi-spherical negative anomaly centred over the trench offshore, between the Nicobar Islands
and the northern tip of Sumatra. It reaches -4.0 mm for the geoid and -11 µGal for the gravity.
Finally, the sum of both contributions is plotted in Fig. 3.12(c). The signature is still dipolar
but the negative anomaly is dominant. Consequently, the average over the area is negative. The
peak-to-peak amplitude is 4.6 mm for the geoid and 20 µGal for the gravity. The positive anomaly
is located west of the trench and centred at 2–3◦N–92◦E. In gravity, it follows the trench remarkably
well along its eastern side. The maximum amplitude is 0.1 mm for the geoid and 5.4 µGal for the
gravity. The negative anomaly is located in the southern part of the Andaman Sea and centred at
8◦N–97◦E. It reaches -4.5 mm for the geoid and -14.3 µGal for the gravity.
The GRACE estimate of Fig. 3.4 and the seismic model of Fig. 3.12 agree well regarding the
gravity change and quite well for the geoid displacement. In particular, we succeed in restituting
the main characteristics of the observed coseismic signature, such as the overall shape, the order
of magnitude of the peak-to-peak amplitudes, the large weight of the negative anomaly as well as
its location. However, the modelled positive anomaly is located between the two positive anomalies
observed in GRACE. On the contrary to the model, the observed negative anomaly leeks south-
eastwards, over the Malay Peninsula and the Gulf of Thailand. This difference has been mainly
explained in Section 3.3 by the effect of interannual variations in the ocean circulation over the
Gulf of Thailand. Regarding the gravity change, the model extrema are -14.3 and +5.4 µGal. The
peak-to-peak amplitude is the same as the GRACE estimate but the model extrema are 2 µGal
larger than the observed ones. This discrepancy is not significant when compared to the 1.5-µGal
error on the coseismic estimate. The peak-to-peak amplitude of the modelled geoid variation is
2 mm smaller than in the GRACE observations. The maximum value over the area is +0.1 mm in
the model whereas it is -1 mm in the GRACE observations. The modelled negative anomaly reaches
-4.5 mm. It is not as large as the -8 mm of observed geoid decrease. As for the gravity variation, we
can show from global model outputs that there is almost no contamination from ocean circulation
nor continental hydrology in the Andaman Sea. So the discrepancy between the model and the
observation is likely to the effect of a source located in the solid Earth.
Panet et al. (2007) partly explained such a discrepancy by a 15-cm additional subsidence of
the sea floor in the Andaman Sea due to a less rigid regional lithosphere. Nevertheless, in a full-
resolution geoid, the negative anomaly should be located westwards, right above the subduction
zone. Then, the effect of the filtering is to move the anomaly eastwards, in the Andaman Sea. So
the geophysical origin of such strong negative anomaly is probably not located in the Andaman
Sea but may be due to stronger ground displacements above the down-dip end of the slab.
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(a) Solid Earth
(b) Ocean
(c) Total = solid Earth + ocean
Fig. 3.12 – Modeled coseismic jump affecting the geoid (left-hand panel) and the gravity (right-hand
panel) after spectral filtering with a cosine taper over degrees ` = 30–50. The complete signature (c)
is obtained from the contribution of the solid Earth (a) and the subsequent ocean mass redistribution
(b).
144 Chapitre 3 : Signature gravitationnelle du se´isme de Sumatra-Andaman
3.5 Comparison with previous studies and discussion
3.5.1 Coseismic effect
Our GRACE estimate of the effect on the geoid is less negative west of the trench than the
January 2005 minus January 2004 difference computed by Panet et al. (2007) for the same GRGS
solutions. In the Andaman Sea, the amplitudes are similar. We can only qualitatively compare our
results with their wavelet analysis of the effect on the geoid that provides correlation coefficients:
our estimate of the effect on the geoid is very similar to their 1000-km scale wavelet analysis and our
estimate of the effect on the gravity agrees well with their 570-km scale wavelet analysis although,
in this case, they find a smaller positive anomaly compared to the negative anomaly.
Also, our estimate of the effect on the geoid agrees also well in shape and amplitude with that
of Ogawa and Heki (2007), although they use solutions smoothed with a 350-km Gaussian filter
(Table 3.1).
Han et al. (2006) and Chen et al. (2007) find a stronger positive gravity anomaly located further
south than ours. This difference is not found anymore in the recent work of Han and Simons (2008).
In Chen et al. (2007), Han et al. (2006) and Han and Simons (2008), the peak-to-peak amplitude
is larger, about 30 µGal. For the last two studies, this may be explained by the higher spatial
resolution of the gravity solutions. Besides, as Chen et al. (2007) and Han et al. (2006) stacked
annual differences over 6 and 21 months respectively, their coseismic signature is contaminated by
the postseismic effect and is similar to our estimate of the permanent effect, in particular for Chen
et al. (2007) whose stacking period is the longest.
Our modelled coseismic gravity change is quite similar to that of Han et al. (2006) although
they use a different modelling and filtering strategy (Table 3.1). They find a larger peak-to-peak
amplitude (about 30 µGal) and their negative anomaly does not seem to be as large with respect
to the positive one as in our model. Ogawa and Heki (2007) find a similar pattern of amplitudes for
the geoid, but, once again, with a 3-mm larger negative anomaly after a spatial smoothing. They
explain the stronger negative anomaly by dilatation in the crust. In our study, this contribution is
present but we do not isolate this effect. However, our modelled total response of the solid Earth
without ocean does not correlate with the GRACE observations. We show in Section 3.4 that the
effect of the ocean mass redistribution must be added to explain the observed overall negative
signature. This effect is however neglected by Han et al. (2006) and Ogawa and Heki (2007).
3.5.2 Postseismic effect
Our estimate of the postseismic signature 26 months after the earthquake from the GRACE
observations is better constrained from the GRGS solutions than from the CSR-RL04 solutions
for both parameters that characterize the relaxation. It consists in a “banana-shaped” positive
anomaly centred on the Sunda trench spreading over 15◦ of latitude from south of the epicenter
to the Andaman Islands. The amplitude of 6.8 mm in the geoid variation is comparable to that
of Ogawa and Heki (2007), although they use different solutions that are smoothed with a 350-
km Gaussian filter and disturbed by north-south stripes. Regarding the effect on the geoid, the
relaxation time is about 0.6 ± 0.07 yr, indicating a very good spatial correlation of the process at
large scale. At a smaller scale, for the gravity variation, relaxation is a bit slower (τ = 0.7±0.15 yr)
on an area lying between 0◦N and 6◦N. However, these spatial heterogeneities of the relaxation
time are too small to be sensibly interpreted as spatial heterogeneities of the mantle or lower crust
viscosity.
We do not find any postseismic signal initiated in the Andaman Sea as mentioned in Panet
et al. (2007) that would give a relaxation time smaller in the Andaman Sea than above the trench.
On the contrary, we detect a 161-day signal due to the S2 aliasing whose maximum is located in
the Andaman Sea. Because this signal is in an ascending phase within the 2 to 3 months following
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the earthquake, as shown by the bottom centre panel of Fig. 3.1, it may have been erroneously
interpreted as a transient postseismic signal.
Vertical deformation measurements by Global Positioning System (GPS) and remote sensing
(Synthetic Aperture Radar, optical imagery) or in situ biological observations of coral reefs can be
compared with the postseismic signature seen by GRACE, in particular their temporal evolution.
Because there are no ocean bottom observations and only very few land observations, it is difficult to
compare the spatial distributions of both observables. In addition, near-field terrestrial observations
have a much better spatial resolution than satellite gravity data. Kayanne et al. (2007) made
measurements of biological indicators up to one year after the earthquake. They report a postseismic
subsidence following the coseismic uplift and occurring within two months after the earthquake at
Mayabunder, in Middle Andaman Island. On the opposite, uplift was measured by GPS at Port
Blair, in South Andaman Island over a 12-day period in January 2005 (Gahalaut et al., 2006). This
positive trend has been going on for two years at each of the 8 observation sites measured by GPS
in the Andaman Islands (Paul et al., 2007). Their 0.82-year relaxation time inverted from both
the horizontal and vertical ground displacements of all sites is of the same order as our estimate
from the satellite gravity data. However, more observations would be needed, in particular in the
far field (such as in Thailand, Indonesia and Malaysia), in order to get the large-scale component
of vertical displacement. Rapid postseismic afterslip is reported by different authors up to 50 days
after the earthquake in the horizontal components (Vigny et al., 2005; Gahalaut et al., 2006).
Different geophysical explanations are invoqued to explain the observed postseismic ground
motions and gravity changes: afterslip, viscoelastic relaxation and poroelastic rebound.
Paul et al. (2007) show that afterslip best explains the full vector of observed ground motions
at some sites in the Andaman Islands, in particular the relaxation time. They build a postseismic
slip model in that region showing slip located on the down-dip end of the coseismic rupture area.
However, an afterslip model for a larger region would be necessary in order to compute the cor-
responding effect in gravity and compare it with GRACE as Chlieh et al. (2007) did for the first
month after the earthquake. They found that the postseismic moment release by afterslip equaled
on average 35% of the coseismic moment, and could even be larger than 100% in the vicinity of the
Andaman Islands.
Pollitz et al. (2006) modelled the observed GPS horizontal motions between the December 26,
2004 and the March 28, 2005 earthquakes. They use a spherically layered compressible earth model
with a biviscous rheology for the asthenosphere. The transient viscosity of 5 × 1017 Pa s is respon-
sible for the short relaxation time of 0.23 yr. Only the vertical component in Phuket (Thailand) is
discussed: model and observations agree quite well despite of noisy data. The pattern of their pre-
dicted vertical velocity three months after the eartquake agrees very well with our “banana-shaped”
GRACE estimate of the postseismic gravity change 26 months after the earthquake. Indeed, we can
assume that the spatial patterns of predicted vertical velocity are similar 3 months and 26 months
after the earthquake, except that the amplitudes must be larger after 26 months. Assuming no
response of the ocean, the pattern in the gravity field may also be similar to that in the vertical
velocity field. Moreover, the spatial pattern of the postseismic relaxation predicted by Pollitz et al.
(2006) is a large-scale signal contrary to the coseismic effect that reflects the small wavelengths of
the seismic source. Therefore, the effect of the GRACE limited band width may be less drastic for
the postseismic effect. GRACE is likely to bring a more complete information on the postseismic
effect than on the coseismic one.
Tanaka (2007, personal communication) computed the postseismic geoid height variation for a
spherically layered compressible earth model with a 50-km purely elastic crust above a mantle with
a Maxwell rheology of constant viscosity (Tanaka et al., 2006). A small value of 1018 Pa s for the
viscosity was needed to fit the two-year mean of the observed geoid change. However, a longer time
series has to be used to better determine the long-term relaxation velocity in GRACE.
Finally, Ogawa and Heki (2007) provide evidence for poroelastic rebound caused by water mantle
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diffusion from a compressed area to a depressed one at the down-dip end of the earthquake rupture
zone.
3.6 Conclusion
We have carried out a space-based inversion of the time-variable gravity field solutions at
about 600 km spatial resolution estimated from the GRACE observations in order to carefully
split the effects of various geophysical sources: coseismic effect, postseismic relaxation, seasonal
to interannual variations from continental hydroly and ocean circulation and aliasing errors of
high frequency sources that appear as long-period signals. Our estimates of the coseismic and
postseismic signatures are consequently not correlated from each other nor biased by effects of
other geophysical sources. Although the signal-to-noise ratio as well as the signal amplitudes depend
on the filtering strategy of the GRACE solutions, a clear negative gravity drop is systematically
estimated east of the Sunda trench dominating the coseismic signature, while a more discreet
positive anomaly lies west of the trench. The complete modelling of the coseismic gravity effect
using a stratified, spherically symmetric earth model, as well as a more realistic response of the
ocean, allows us to maintain that crustal dilatation is not the main cause of the observed strong
gravity decrease. Instead, we show that the effect of the ocean mass lateral redistribution that is
neglected in previous studies is far to be negligible. Taking this contribution into account leads
to a much better correlation with the GRACE observation, in particular at small scales, around
600 km.
The postseismic signature estimated 26 months after the earthquake consists in a large-scale
gravity increase centred above the trench and extending over 15◦ of latitude along the subduction.
Two symmetric negative anomalies are located at the western and eastern sides of the main anomaly.
Although the relaxation time is better constrained by the GRGS solutions than by the CSR ones,
spatial variations of this parameter around the 0.7 yr mean value cannot be interpreted as spatial
heterogeneities in the mantle. Moreover, among the three geophysical processes invoqued to explain
postseismic deformation (afterslip, viscous relaxation and poroelastic rebound), it is likely that
all occur simultaneously. Further investigation on the separation of the above phenomena in the
GRACE time-variable gravity field solutions may be done in order to better constrain geophysical
models. Longer postseismic period may also help to better constrain the upper-mantle rheology.
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Rapport entre variation de gravite´ et de´placement vertical pour
diffe´rentes charges distribue´es a` la surface de la Terre
Dans le cas des de´formations d’un mode`le de Terre e´lastique a` syme´trie sphe´rique, stratifie´, sans
rotation et isotrope soumis a` une distribution de charge a` sa surface, le rapport ∆g/∆h pre´sente
une tre`s grande variabilite´ spatiale. Ainsi, en utilisant les pre´dictions de mode`les globaux pour
l’hydrologie continentale, la pression atmosphe´rique de surface et les mare´es oce´aniques diurnes
et semi-diurnes, nous avons trouve´ nume´riquement des valeurs du rapport comprises entre -2 et
+2 µGal mm−1.
Le rapport ∆g/∆h de´pend avant tout de la pre´sence de masses a` l’e´chelle locale. Lorsque les
masses responsables de la surcharge sont distantes — ce qui est le cas sur les continents pour les
mare´es oce´aniques ou dans les zones de´sertiques pour l’hydrologie — le rapport est relativement
stable et prend des valeurs proches de -0.26 µGal mm−1. Lorsqu’il est calcule´ a` l’endroit des charges,
le rapport ∆g/∆h est fortement influence´ par la position et l’extension spatiale des masses locales.
Dans le cas de la surcharge hydrologique, le rapport, ge´ne´ralement ne´gatif, de´pend fortement de
la taille des bassins et non de l’amplitude du signal hydrologique. Dans le cas de la surcharge
atmosphe´rique, le rapport, le plus souvent positif, de´pend en premier lieu de la latitude et au
niveau des re´gions de moyennes et hautes latitudes, de la distance aux coˆtes.
Contrairement aux deux cas pre´ce´dents pour lesquels le rapport ∆g/∆h calcule´ est une admit-
tance, nous avons calcule´ un rapport de´pendant de la fre´quence pour la surcharge oce´anique. Pour
les ondes diurnes et semi-diurnes, la dispersion spatiale du rapport est beaucoup moins importante
que celle constate´e pour les surcharges hydrologique et atmosphe´rique. Le rapport varie ne´anmoins
en fonction de la distance aux coˆtes.
Les valeurs moyennes sur les continents du rapport ∆g/∆h pour les surcharges hydrologique et
atmosphe´rique refle`tent plus ou moins directement les longueurs d’onde spatiales caracte´ristiques
de la source. Le rapport ∆g/∆h obtenu pour la surcharge atmosphe´rique se situe entre les valeurs
pre´dites pour un pur degre´ 2 (soit une longueur caracte´ristique de 10 000 km) et un pur degre´
5 (soit une longueur caracte´ristique de 4 000 km), degre´s pour lesquels l’e´nergie de la source est
pre´ponde´rante. De meˆme, pour la surcharge hydrologique, le rapport ∆g/∆h moyen se situe entre
les valeurs pre´dites pour un pur degre´ 1 et un pur degre´ 5, degre´s pour lesquels l’e´nergie de la
source est la plus importante.
A travers l’exemple de la composante neigeuse, particulie`rement importante dans l’he´misphe`re
Nord, nous avons vu la forte influence du degre´ 1 sur la valeur du rapport ∆g/∆h. L’incertitude
sur l’estimation de la composante neigeuse par les mode`les hydrologiques se reporte donc sur nos
estimations du rapport ∆g/∆h pour l’hydrologie continentale.
Apport des donne´es de gravime´trie spatiale (GRACE) a` la connais-
sance de l’hydrologie
Conside´rant les estimations des variations du contenu en eau issues de l’inversion globale des
donne´es de la mission GRACE, l’introduction d’un a priori physique lors de l’inversion permet
d’obtenir des estimations ayant un rapport signal-sur-bruit satisfaisant (solutions du GRGS), par
rapport au cas ou` aucune contrainte n’est introduite (p. ex. solutions du CSR). Dans ce dernier cas,
il est ne´cessaire d’appliquer un filtrage supple´mentaire a posteriori aux estimations GRACE. Nous
estimons qu’un filtrage passe-bas avec une feneˆtre d’apodisation est pre´fe´rable au filtrage gaussien
couramment employe´ car il pre´serve les bas degre´s. La re´solution spatiale des donne´es GRACE est
de 400 km pour les solutions du GRGS pour une erreur de 4-5 cm sur les estimations du contenu
en eau a` 10 jours et une erreur de 2 cm sur la variation saisonnie`re. Apre`s un filtrage passe-bas
adapte´, les solutions du CSR peuvent raisonnablement atteindre une re´solution de 500 km pour
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une erreur de 7 cm sur les estimation mensuelles et une erreur de 3 cm sur la variation saisonnie`re.
Cependant, ce niveau d’erreur a` cette re´solution spatiale est supe´rieur a` la dispersion observe´e
entre diffe´rents mode`les hydrologiques globaux, meˆme pour la variation saisonnie`re. Ceci limite
donc l’inte´reˆt de la validation des mode`les hydrologiques par la mission GRACE.
Les amplitudes de la variation saisonnie`re estime´es par GRACE sont supe´rieures aux ampli-
tudes estime´es par les mode`les de l’ECMWF et GLDAS, d’environ 27%, en moyenne. L’e´cart est
cependant plus fort dans la zone inter-tropicale ou` la variation saisonnie`re est maximale que dans
les re´gions des moyennes et hautes latitudes.
Validation des donne´es de gravime´trie spatiale par des donne´es
terrestres de gravite´
Nous avons estime´ les effets a` court et a` long terme de la se´cheresse de l’e´te´ 2003 dans les
estimations du contenu en eau issues de GRACE (solutions du GRGS), a` l’e´chelle d’un ensemble de
11 bassins hydrologiques europe´ens, d’une superficie totale de pre`s de 2 millions de km2. Le de´ficit
hydrique a e´te´ estime´ a` 5 cm pour l’anne´e 2003. Cette estimation est infe´rieure de 3 cm a` celle faite
par Andersen et al. (2005) avec d’autres solutions GRACE. Ce de´ficit disparaˆıt au bout de 3 ans,
soit a` la fin de l’hiver 2006, permettant de conclure a` une fermeture du bilan hydrologique sur cet
ensemble de bassins du centre de l’Europe. Ce dernier re´sultat est en accord avec ce que pre´dit le
mode`le hydrologique global GLDAS.
La comparaison entre les donne´es de gravime´trie spatiale et terrestre ne´cessite de connaˆıtre
l’effet du de´placement vertical dans les mesures au sol qui constitue 30 a` 40% de l’amplitude des
variations de gravite´ mesure´es a` terre dans le cas de la charge hydrologique en Europe. Ceci peut
eˆtre re´solu de deux fac¸ons, en estimant le de´placement vertical:
– a` partir des mesures GPS co-localise´es aux stations du re´seau GGP. Ceci ne´cessite un trai-
tement particulier visant a` corriger les observations des effets d’autres sources ge´ophysiques
(atmosphe`re, mare´es) via des mode`les pour obtenir les re´sidus de surcharge hydrologique.
Cependant, comme l’ont montre´ van Dam et al. (2007), le niveau des erreurs re´sultant du
traitement GPS et des corrections est trop e´leve´ sur la composante verticale du de´placement
par rapport au signal hydrologique.
– a` partir des donne´es GRACE. Cette me´thode donne des re´sultats satisfaisants malgre´ la faible
amplitude du signal hydrologique en Europe (van Dam et al., 2007). Cependant, le champ de
de´placement vertical est ainsi de´fini a` une translation pre`s car l’effet du degre´ 1 de la charge
ne peut eˆtre estime´.
La relative densite´ de stations du re´seau GGP en Europe peut eˆtre mise a` profit afin de
de´terminer un signal temporel commun a` 7 stations. La de´composition en composantes principales
est un outil adapte´ dans le sens ou` il permet de prendre en compte les de´phasages de 180◦ entre
stations dus a` leur position respective par rapport aux masses d’eau locales. La 1e`re composante
principale repre´sente alors, au signe et a` un facteur d’amplitude pre`s, les variations temporelles
communes a` toutes les stations. Elle est marque´e par une variation saisonnie`re et des variations
inter-annuelles. Les effets de la se´cheresse de l’e´te´ 2003 et de l’automne 2006 sont bien restitue´s.
Nous accordons moins de cre´dit aux amplitudes des variations, sensibles au choix des stations
(re´partition et effet de la topographie locale).
Apport des donne´es de gravime´trie spatiale (GRACE) a` l’e´tude du
cycle sismique
Nous avons re´alise´ la se´paration des signatures gravitationnelles cosismique et postsismique, a`
une re´solution de 400 km, a` partir de diffe´rentes solutions globales de champ de gravite´ estime´es
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a` partir des donne´es GRACE. La meilleure re´solution spatiale est trouve´e avec les solutions du
GRGS.
La signature cosismique se caracte´rise principalement par une diminution de gravite´ maximale
de 16±2 µGal et une subsidence maximale du ge´o¨ıde de 8±0.6 mm a` l’Est de la fosse de subduction
de la Sonde, en mer d’Andaman. Une augmentation de gravite´ de 4± 2 µGal est aussi observe´e a`
l’Ouest de la fosse.
Nous expliquons bien l’e´volution temporelle de l’effet postsismique sur les 26 mois d’observation
par une relaxation de type exponentielle de constante de temps estime´e a` environ 7-8 mois. L’effet
postsismique cumule´ sur les 26 mois consiste en une augmentation maximale de la gravite´ de
12.3± 1.2 µGal et un soule`vement maximal du ge´o¨ıde de 6.8± 0.3 mm au-dessus de la zone de la
subduction affecte´e par la rupture.
La signature postsismique est mieux restitue´e que la signature cosismique par les mesures de
gravime´trie spatiale car le processus physique a` l’origine de la relaxation observe´e agit sur de plus
grandes longueurs d’onde spatiales.
La signature gravitationnelle permanente 26 mois apre`s le se´isme consiste en un dipoˆle d’axe
perpendiculaire a` la direction de la subduction et d’amplitude pic a` pic 6.4 mm dans le ge´o¨ıde et
26 µGal en variation de gravite´.
Nos estimations sont de´corre´le´es de la variation saisonnie`re et de l’aliasing des mare´es oce´aniques
qui ont e´te´ estime´s lors de l’inversion des solutions GRACE. La signature cosismique n’est globa-
lement pas contamine´e sur la zone d’e´tude par des variations inter-annuelles de l’hydrologie conti-
nentale et de la circulation oce´anique, d’apre`s les pre´dictions des mode`les globaux. Cependant, de
telles variations expliquent pour 2-3 µGal l’extension de la partie ne´gative de la signature cosis-
mique vers le golfe de Tha¨ılande. De meˆme, la signature postsismique a e´te´ surestime´e de 3 µGal
dans la re´gion de Phuket du fait de telles variations.
Nous avons pu montrer, a` l’aide d’une mode´lisation globale utilisant une technique de sommation
des modes propres excite´s par le se´isme, que la re´ponse de la Terre solide ne permet pas d’expliquer
a` elle seule l’effet cosismique observe´ dans les donne´es GRACE. La re´ponse statique de l’oce´an ne
peut eˆtre ne´glige´e. Sa mode´lisation permet de trouver un bon accord avec la re´ponse cosismique
observe´e. Bien que contribuant a` notre estimation de la re´ponse de la Terre solide, l’effet de la
dilatation de la crouˆte n’est pas suffisamment important pour expliquer la forte subsidence du
ge´o¨ıde observe´e. Ceci s’oppose aux re´sultats de Han et al. (2006) et Ogawa et Heki (2007) qui
s’appuient sur les re´sultats d’une mode´lisation moins satisfaisante (demi-espace homoge`ne).
L’origine physique de la relaxation postsismique observe´e doit eˆtre contrainte par des mode´li-
sations. Ainsi, un mode`le d’after-slip pourrait permettre de quantifier la part de cette contribution
dans la re´ponse postsismique totale. De plus, l’observation sur une plus longue dure´e par les satellites
GRACE devrait permettre de mieux contraindre les mode`les de rhe´ologie de la Terre dans cette
zone de subduction.
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Annexe A
Inversion par moindres carre´s
ge´ne´ralise´s: me´thode de quasi-Newton
Nous de´taillons ici la me´thode utilise´e pour l’inversion des donne´es GRACE afin de de´terminer
les signatures cosismique et postsismique du se´isme de Sumatra-Andaman pre´sente´es au chapitre 3
de la 2e`me partie.
Nous utilisons les meˆmes notations que Tarantola (2005).
En chaque point de coordonne´es (θ, λ), les observations d peuvent s’e´crire comme une fonction
g(m) des parame`tres m du mode`le:
d = g(m)
=
3∑
i=1
ai cos(ωit+ φi) +
{
b tpre + c1 avant le se´isme
c2 + d (1− e−tpost/τ ) apre`s le se´isme (A.1)
ou` les parame`tres du mode`le sont:
– a1, φ1, a2 φ2, les amplitudes et phases des signaux annuel et semi-annuel,
– a3 et φ3, l’amplitude et la phase d’un signal sinuso¨ıdal de pe´riode 161 jours,
– b, la tendance line´aire avant le se´isme,
– c2 − c1, le saut cosismique,
– τ et d, la constante de relaxation postsismique et la variation totale de gravite´ atteinte a` la
fin de la relaxation.
t est un vecteur contenant les dates compte´es a` partir de la date du se´isme. Il comporte 153 dates,
soit 77 avant le se´isme (tpre) et 76 apre`s le se´isme (tpost).
On construit le vecteur dobs contenant les observations recouvrant une grille de 24◦×24◦ au pas
de 1◦ degre´. La taille de cette matrice est e´gale a` 153×24×24 = 88128.
Nous minimisons le double de la fonction couˆt S(m) (Tarantola, 2005, eq. 3.46):
2S(m) = (g(m)− dobs)tC−1D (g(m)− dobs) + (m−mprior)tC−1M (m−mprior), (A.2)
ou`
– dobs est le vecteur des observations de matrice de covariance CD,
– mprior est le vecteur des valeurs a priori des parame`tres du mode`le de matrice de covariance
CM .
En effet, l’hypothe`se des moindres carre´s ne´cessite que la probabilite´ de densite´ des observations
et la probabilite´ de densite´ a priori des parame`tres du mode`le soient gaussiennes. Dans le cas d’un
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proble`me line´aire, la densite´ de probabilite´ a posteriori des parame`tres sera aussi gaussienne. Un
proble`me fortement non-line´aire donnera une densite´ de probabilite´ a posteriori des parame`tres
quelconque.
La me´thode de quasi-Newton consiste a` line´ariser g(m) autour du point de maximum de vrai-
semblance mML (i.e. la` ou` la densite´ de probabilite´ a posteriori est maximale). Ce point est trouve´
par ite´rations successives (Tarantola, 2005, eq. 3.51):
mn+1 =mn − µn
(
GtnC
−1
D Gn +C
−1
M
)−1 (
GtnC
−1
D (g (mn)− dobs) +C−1M (mn −mprior)
)
, (A.3)
ou` (Gn)iα = (∂g
i/∂mα)mn est la matrice jacobienne de la fonction g(m). Nous prenons µn = 0.7
pour tout n. La valeur initiale m0 est prise e´gale a` mprior.
La non-line´arite´ de notre proble`me inverse n’e´tant pas tre`s forte, nous supposons que la densite´
de probabilite´ des parame`tres du mode`le est proche d’une gaussienne. D’ou` les deux expressions
approche´es de la matrice de covariance a posteriori (Tarantola, 2005, eq. 3.53):
C˜M ≈ (GtC−1D G+C−1M )−1 = CM −CMGt (GCMGt +CD)−1GCM , (A.4)
ou` G est la matrice jacobienne estime´e au point de convergence des ite´rations (i.e. mML).
La valeur moyenne a priori de chaque parame`tre ainsi que l’erreur correspondante (i.e. la racine
carre´e de l’e´le´ment diagonal de la matrice de covariance CM correspondant) sont donne´s ci-dessous:
Parame`tres Valeur moyenne et erreur a priori
Ge´o¨ıde Gravite´
a1 2± 1 mm 5± 3 µGal
a2 1± 0.5 mm 3± 2 µGal
a3 1± 0.5 mm 2± 0.5 µGal
(φi)1≤i≤3 0±pi rad 0±pi rad
b -1± 2 mm an−1 1± 4 µGal an−1
c1 -1± 3 mm 1± 3 µGal
c2 -5± 3 mm -10± 8 µGal
d 7± 4 mm 10± 5 µGal
τ 0.7± 0.2 an 0.7± 0.2 an
CM est diagonale: on ne suppose aucune corre´lation entre parame`tres en un point donne´ ni
entre diffe´rents points de la grille (nous n’imposons pas de corre´lation spatiale).
Le point de convergence est atteint apre`s 18 (respectivement 22) ite´rations avec les donne´es
de variation de hauteur du ge´o¨ıde (respectivement de variation de gravite´) avec les solutions du
GRGS. Pour les solutions du CSR filtre´es avec un filtre gaussien de 350 km de rayon, l’algorithme
converge a` partir de 31 (respectivement 51) ite´rations.
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Mode´lisation du de´placement vertical
cosismique
Dans la section 3.4 (2e`me partie), nous n’avons pas repre´sente´ le de´placement vertical ur(b, θ, λ)
(ou` b=6368 km) utilise´ comme condition limite ainsi que ∆Φ(b, θ, λ) pour calculer la perturbation
du potentiel due a` la redistribution des masses de l’oce´an. ur(b, θ, λ) est repre´sente´ ci-dessous (a`
gauche).
Le de´placement vertical en r=6368 km obtenu avec le mode`le PREM avec oce´an est quasiment
identique au de´placement vertical en r = 6368 km obtenu avec le mode`le PREM sans oce´an. On
peut faire la meˆme constatation pour le de´placement du ge´o¨ıde qui est donne´ par la figure 3.12a (a`
gauche). Par conse´quent, le fait d’avoir oˆte´ l’oce´an au mode`le PREM est sans incidence sur notre
calcul de l’effet de l’oce´an, les valeurs du de´placement vertical et de la variation du potentiel e´tant
quasiment identiques dans les deux cas.
Par contre, le calcul du de´placement vertical en r =6371 km avec le mode`le PREM avec oce´an
(ci-dessous a` droite) donne des valeurs plus de 2 fois supe´rieures a` celles obtenues dans les deux cas
e´voque´s plus haut. De plus, il ne correspond pas au de´placement du ge´o¨ıde (repre´sente´ figure 3.12):
la surface de l’oce´an n’est pas une e´quipotentielle, ce qui n’est physiquement pas acceptable. Les
estimations obtenues a` la surface de l’oce´an avec le mode`le PREM ne repre´sentent donc pas une
re´ponse re´aliste en zone oce´anique. Les e´quations imple´mente´es dans MINOS ne conviennent pas
pour un fluide, malgre´ la prise en compte des parame`tres e´lastiques de la couche d’eau (i.e. son
incompressibilite´) aboutissant a` un de´placement vertical plus fort a` la surface qu’au fond de l’eau.
Les re´sultats obtenus au fond de l’eau, en r=6368 km sont, quant a` eux, physiquement accep-
tables.
Fig. B.1 – Mode´lisation du de´placement vertical cosismique. De´placement vertical (en m) obtenu
en r = 6368 km avec le mode`le PREM sans oce´an (a` gauche) et en r = 6371 km avec le mode`le
PREM avec oce´an (a` droite).
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Introduction 
 
Ground gravity measurements are very often collocated with measurements of surface vertical 
displacements. These two observables are due to deformation processes acting on different 
spatio-temporal scales. Combining them through a ratio may provide useful information about 
the physics of the acting phenomena and help to separate various contributions. A well-known 
theoretical value of such a ratio is the free-air gradient of -0.3086 µGal/mm used in the free-
air reduction. However, because of the redistribution of the masses inside the Earth and the 
Newtonian attraction, this ratio for surface loading is different from the free-air gradient. For 
example, Wahr et al. (1995) showed that the viscous vertical displacement could be linked to 
the corresponding free-air gravity anomaly via a coefficient of 6.5 mm/µGal or, equivalently, 
that the secular variation of the total gravity could be linked to the secular vertical 
displacement through a ratio of -0.15 µGal/mm. This value should be constant whatever the 
viscosity profile inside the compressible Earth, the ice geometry and time history, as shown 
theoretically and numerically. These authors proposed to use this ratio to separate the effects 
of Present-Day Ice Melting (PDIM) from those of Post Glacial Rebound (PGR). 
In this study, we aim at probing the characteristics of gravity versus vertical displacement 
(gravity/height) ratio in the case of an elastic loading process. We first investigate 
theoretically the ratio to better understand the sensitivity of its different components to the 
spatial wavelengths of the source (part 1). We develop a numerical approach for computing 
this ratio and apply it to the predictions of the hydrological loading using a global 
hydrological model (part 2). 
 
1 Theoretical study of the gravity/height ratio 
 
The theory of the loading process is considered by Farrell (1972) and Merriam (1980) for 
oceanic loading, and by Spratt (1982) for atmospheric loading. 
The variation T of a geodetic observable at the location (θ, λ) induced by a variation of a 2D 
mass distribution σ(θ, λ) at the Earth’s surface can be written as: 
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where τn is the transfer function of degree n for the observable T. In our study T stands for 
gravity variation or vertical displacement.  
The transfer function depends on the elastic properties of the Earth via the load Love 
numbers. The Earth model that is used is the Spherically Symmetric, Non-Rotating Elastic 
and Isotropic (SNREI) compressible Earth model PREM without oceans. 
 
1.1 Gravity and vertical displacement induced by a 2D mass distribution 
at the Earth’s surface 
 
We now examine the degree n term of the transfer function in gravity (gn) and vertical 
displacement (ur,n). 
1.1.1 Gravity variation 
By convention, gravity is positive downwards. The gravity variation can be decomposed into 
a Newtonian and an elastic part. 
The Newtonian part of the transfer function can be written as (Merriam, 1980) (ρT is the mean 
density of the Earth): 
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depending on the location of the very local masses (resp. above (eqn. 1) and below the 
measurement point (eqn. 2)). Although there is an impact of the masses at global scale, 
gravity is dominated by the effect of these masses via the Dirac term in the Green function 
(Merriam, 1980). The limit when n tends to infinity is resp. -2πG (masses above) and +2πG 
(masses below) corresponding to the gravity effect of infinite plate of density σ (± 0.042 
µGal/(kg/m²)). 
The elastic part of the transfer function can be written as (Merriam, 1980): 
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The two components in this expression are: 
• the effect of free-air motion (h’n term) 
• the effect of the mass redistribution inside the Earth (k’n term) 
These two components are opposite in sign. Their sum is positive and tends to zero when n 
tends to infinity. It decreases (resp. increases) the sensitivity to low degrees if the local masses 
are below (resp. above) the surface. 
 
Hence ground gravity is sensitive to the entire spectrum of the source (through the Newtonian 
term). 
1.1.2 Vertical displacement 
By convention, vertical displacement is positive upwards. The reference frame is centered at 
the center of mass of the system {Earth + load}. 
The degree n term of the transfer function can be written as (Farrell, 1972): 
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This transfer function is a decreasing function of the degree n and tends to zero when n tends 
to infinity. Hence vertical displacement is mainly sensitive to the lowest degrees (inferior to 
20) of the source and behaves as a low-pass filter. Thus a load of small spatial extension will 
induce almost no vertical displacement. 
 
1.2 Ratio of the degree n terms of the transfer functions or Green 
functions 
 
A way to compare the different sensitivities of the transfer functions for gravity and 
displacement (or Green functions) is to compute the ratio of their degree n terms. Because the 
ratio is not a linear function of the source, it is not the transfer function for the gravity/height 
ratio. So the ratio of the degree n terms of the transfer functions has not to be interpreted as 
the degree n term of the gravity/height ratio. 
 
 
 
Figure 1. Ratio gn/urn of the degree n terms of the 
transfer functions in gravity and vertical 
displacement. Left (top): local masses below the 
surface; zoom on the first 20 degrees (left bottom). 
Right (top): local masses above. 
 
As shown on Figure 1, the ratio is dominated by the Newtonian attraction term due to the 
local masses (magenta full line) which determines its sign (depending on the location of the 
very local masses). It corresponds to the ratio of equations (1) or (2) to equation (4). Since 
vertical displacement tends to zero when n tends to infinity, the ratio diverges rapidly. 
This constitutes a strong limitation in the interpretation of the gravity/height ratio. Because of 
the location of the gravimeters with respect to the ground, the sign of the gravity variations 
due to hydrology can be opposite as well as the sign of the ratio. 
It is interesting to focus on the ratio of the elastic part of gravity to vertical displacement 
(magenta dotted curves) because of their similar behavior as a function of the degree of the 
source. It can be written as follows (equation (3) divided by equation (4)): 
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The first term (blue dotted line) is the famous free-air gradient whose value for a spherical 
Earth is -0.3086 µGal/mm. Since it is not dependent on the degree n, this value can be used in 
the spatial domain to correct gravity variations from the free-air motion effect. 
The second term (red dotted line) is due to the mass redistribution inside the Earth which 
partly compensates the deformation of the surface. It tends rapidly to a limit when n tends to 
infinity. 
The limit of both terms (computed at degree n=9000) is equal to -0.2320 µGal/mm. This 
value may explain smaller absolute values of the gravity/height ratio far away from the loads, 
as the local Newtonian effect is then equal to zero.  
 
1.3 Generalization to any load 
 
Real loads are not constituted by one single degree but by a long series of degrees in order to 
reproduce their complex spatial geometry such as the hydrological basin limits or the ocean-
continent limit. 
At the location (θ, λ), the gravity/height ratio is then the ratio of two combinations of degrees, 
characterized by two different transfer functions: 
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We consider now a load whose spatial distribution changes with time: 
 
 
Since generally the geometry of the load is not the same according to time, we cannot separate 
time and space dependencies and the gravity/height is time-dependent (however in the case of 
tidal waves of fixed frequency, it is possible to make such a separation by considering the 
ratio as a complex number with an amplitude in µGal/mm and a phase). 
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2 Numerical study of the gravity/height ratio 
 
As shown above, the ratio gravity/height is a complex function of space and time. It may 
diverge at some time t or location (θ, λ) because of a vanishing vertical displacement. 
 
2.1 Methodology 
 
At a point (θ, λ), we first compute a gravity/height ratio for a given period of time D by a 
linear regression using the least squares method (Figure 2). Time is thus removed. This 
method avoids taking into account abnormally large values of the ratio as it would be the case 
by computing the arithmetical mean. However, a shortcoming of this method is that it fails to 
give the right ratio if gravity and vertical displacement are not in phase (case of tidal waves). 
  
Figure 2. Linear regression between vertical displacement and gravity variation in Strasbourg predicted 
by the global hydrological LaD model (Milly & Shmakin, 2002). Each dot represents a monthly time 
sample. 
A second step is the computation of the spatial mean of the ratios calculated as explained 
above on a given domain (continents, hydrological basins). 
We could also make a global linear regression removing both time and space. So we 
compared the resulting ratio to the one obtained by the former method and found very close 
values. However, the spatial integration of such a ratio is not meaningful on a global scale but 
rather on smaller domains we will identify below. 
 
2.2 Application to a global hydrological model 
 
We use the global LaD model from Milly & Shmakin (2002) given with a temporal sampling 
of one month on a 1° square grid. The investigated time period ranges from January 2000 to 
April 2004. We use the predictions of snow cover and soil moisture (as sum of the water in 
the root zone and ground water). The Root Mean Square (RMS) of the temporal variations 
(with respect to the mean value on the time period) for each quantity as well as their sum is 
mapped in Figure 3. 
In glaciated areas such as Antarctica and Greenland, the model fails to give realistic values of 
snow cover (too much accumulation of snow) so we removed their contribution to global 
hydrological loading. 
Areas with a strong signal are located in the equatorial zone where strong precipitations occur 
especially during the monsoon. The corresponding hydrological basins are Orinoco, Amazon 
and Tocantins basins in South America, Niger, Chad and Congo basins in Africa and 
Brahmaputra and Mekong basins in South East Asia. 
It should be reminded that there is a phase-lag of 6 months because of the meteorological 
equator. Thus the Orinoco and Amazon basins are not in phase and so are the Chad and 
Congo basins. As a consequence, the effective loads are smaller than those showed on 
. 
Figure 
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In Europe, the signal is not so strong than in the equatorial area but is coherent on a large 
scale. It is due only to the variations of water contained in the soil. 
In Russia and particularly in Siberia, the predicted variations of snow cover dominate the total 
signal which is stronger than the one predicted in Amazon. 
In the northern part of the country, the model predicts a strong signal related to high 
precipitations whereas almost no signal is predicted for the rest of the country. 
  
 
Figure 3. RMS of the monthly variations of a 
hydrological load predicted by the LaD model 
(Milly & Shmakin, 2002) from January 2000 to 
April 2004 for different contributions (in mm of 
equivalent water height). Above, left: soil 
moisture. Above, right: snow cover. Below: sum 
of soil moisture and snow cover. 
 
 
The spectral energy of the variations of the total hydrological load ( ) is maximum 
around degree 5 corresponding to a spatial half wavelength of 4000 km. However the ocean-
continent limit introduces other degrees and the load cannot be assumed as a pure degree 5. 
Moreover the distribution of energy as a function of degree is changing with time. 
Figure 4
Figure 4. Spectral energy (in mm²) of  the predicted total water content (soil humidity and snow cover) by 
LaD model versus degree and time (left) and versus degree at two different months (right). 
The two peaks per year (around March and September) correspond to the annual cycle which 
is out of phase of 6 months between the Northern and Southern hemispheres. 
 
 
 2.3 Results 
 
For the computation of gravity variations induced by these water content variations, we 
assume that the local masses are below the measurement point by using equation (2) for the 
Newtonian attraction effect. The 1° square grid has been interpolated to 0.5°. We truncated 
the development of equations (2) to (4) at degree 360. 
The gravity/height values computed for each (θ, λ) point as explained in part 2.1 are mapped 
on Figure 5. 
Figure 5. Gravity/height ratio in µGal/mm for the global hydrology model LaD. Left: effect of soil 
moisture. Right: effect of total water content (soil moisture and snow). 
 
2.3.1 Effect of snow 
 
We computed separately the gravity/height ratio for snow cover and soil moisture effects. 
Since the predicted snow cover variations present a strong degree 1, it will have an impact on 
the ratio even far away from the sources as shown on Figure 5. 
For example, the mean ratio computed in Europe (area between -10°E and 35°E in longitude 
and between 35°N and 75°N in latitude) is -1.03 µGal/mm if we consider only the soil 
moisture variations and increases to -0.71 µGal/mm if the snow cover variations are 
considered besides those of soil moisture. 
This can be explained in two steps. On one hand, gravity is almost not affected because there 
is no (or negligible) snow in Europe so that the local Newtonian attraction effect is almost 
zero. On the other hand, snow cover in Siberia causes a flexure of the crust and therefore a 
vertical displacement which adds to the vertical displacement caused by soil moisture in 
Europe. 
2.3.2 Spatial variations of the gravity/height ratio 
 
The mean value of the ratio induced by soil moisture and snow cover variations is -0.86 
µGal/mm but the RMS on the continents is 0.57 µGal/mm. The ratio ranges from -6.4 
µGal/mm to 1.8 µGal/mm and only 0.6% of the computed values are inferior to -2.0 µGal/mm 
indicating that the mean ratio is not affected by too high values. 
2.3.2.1 Comparison of the means on different hydrological basins 
 
If we compare  with Figure 3, we cannot find everywhere a correlation between a 
high signal and a high (in absolute value) gravity/height ratio. It is due to temporal phase lags 
between basins that are not shown in Figure 3. For example, as already mentioned in part 2.2, 
there is a phase lag of 6 months between the Orinoco and the other basins of South America. 
The latter add their effects to the loading of the area inducing a significant vertical 
displacement. But the Orinoco basin being smaller, the induced vertical displacement is not so 
important. Then, gravity variations being comparable in both areas, the gravity/height ratio is 
higher in Orinoco basin (-1.38 µGal/mm) than in the other basins of South America (-
1.11µGal/mm). 
Figure 5
Figure 5
In Northern Australia (latitudes below 20°S), the value is -1.84 µGal/mm which is twice the 
mean value. This is due to the small spatial extension of the source which results in a small 
vertical displacement and a big gravity change. It is also the case in every island where there 
is a significant hydrological signal and on the Western coast of Canada where the signal is 
concentrated on a narrow area. 
In Siberia, however, the mean value is -0.82 µGal/mm although the predicted signal is one of 
the highest in the world. 
So the gravity/height ratio does not automatically depend on the amplitude of the load, but it 
is closely influenced by its spatial extension. Thus, the more concentrated the source is, the 
smaller the vertical displacement and the higher the ratio. 
2.3.2.2 Case of desert areas (outside the loads) 
 
We are now considering the impact of soil moisture only ( , left). 
We find a mean value of -0.28 µGal/mm in the area formed by Sahara and Arabia (latitudes 
between 15°N and 30°N). 
Close values can also be found in Central Asia (Mongolia), and Central Australia. 
In these areas, as shown in Figure 3, there is no hydrological signal. However, gravity 
variations and vertical displacements are not zero. In gravity, the Newtonian attraction part is 
indeed zero and only the elastic part and the global Newtonian attraction effect are non zero. 
The vertical displacement is not zero because of the bending of the crust induced by the 
strong hydrological signal in the African equatorial zone. 
We do not find -0.23 (limit value of equation (5), part 1.2) because of the small global 
Newtonian attraction effect which enhances the effect in gravity. 
 
 
Conclusion 
 
The gravity/height ratio is strongly dominated by the effect in gravity of the Newtonian 
attraction of the local masses (Dirac effect) as its sign depends on the position of the local 
masses. The elastic effect due to mass redistribution inside the Earth and free-air motion (via 
the -0.3086 µGal/mm value) is much smaller and is not so sensitive to the degree n of the 
source. It leads to a ratio more or less close to -0.23 µGal/mm. 
Numerical application for a predicted global hydrological load gives a mean ratio of -0.86 
µGal/mm. This value was found by first using a linear regression through time at any 
continental point and then computing a spatial mean over the continents. However, the 
different mean values found on several hydrological basins are mainly controlled by the basin 
size; the more concentrated the source is, the smaller the vertical displacement and the higher 
the gravity/height ratio. 
On the contrary, in desert areas, the ratio is dominated by the elastic processes and also by the 
Newtonian attraction of the surrounding masses which leads to mean values close to the 
elastic limit of -0.23 µGal/mm. 
This study focused on the hydrological loading. However, many other elastic loading 
processes (due to oceans, atmosphere, ice) are present in gravity and vertical displacement 
measurements. Because of their different spectral content, the gravity/height ratio will be 
different from those presented here. Moreover values found in this study may be different 
from those deduced from field measurements because of the bad modeling of the very local 
effects not taken into account in the global loading models.  
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Re´sume´
Nous mode´lisons le rapport entre variation de pesanteur et de´placement vertical du sol dus a`
une surcharge a` la surface d’un mode`le de Terre a` syme´trie sphe´rique, stratifie´ et e´lastique. Les
re´sultats the´oriques sont compare´s aux valeurs nume´riques trouve´es pour diverses charges a`
partir des sorties de mode`les globaux. Nous e´valuons la re´solution et la pre´cision des variations
temporelles du contenu en eau du sol estime´es par la mission de gravime´trie spatiale GRACE.
Celles-ci sont compare´es aux pre´dictions des variations saisonnie`res de plusieurs mode`les hy-
drologiques. En Europe, la validation des mesures GRACE par les mesures des gravime`tres du
re´seau GGP repose sur une analyse en composantes principales et met en e´vidence la se´cheresse
de l’e´te´ 2003. Les signatures gravitationnelles cosismique et postsismique associe´es au se´isme
de Sumatra (2004) sont extraites des donne´es GRACE. Une mode´lisation de l’effet cosismique
montre que la re´ponse statique de l’oce´an ne peut eˆtre ne´glige´e.
Mots-cle´s : gravime´trie, variations temporelles de gravite´, GRACE, de´placement vertical,
surcharges, hydrologie, cycle sismique, Sumatra, relaxation postsismique
Abstract
Ground and space gravity measurements : study of the ratio between
gravity variation and vertical displacement and contribution of the
GRACE space mission to the study of hydrological loadings and very
large earthquakes.
We model the ratio between gravity variation and ground vertical displacement that are due
to a load located at the surface of a stratified, spherically symmetric and elastic earth model.
Theoretical results are compared to numerical values found for different loads by using outputs
of global models. We assess the resolution and the accuracy of the temporal variations of
the water content in the ground estimated by the GRACE space gravity mission. These are
compared to the seasonal variations predicted by several hydrological models. In Europe, the
validation of the GRACE measurements by those of the GGP network gravimeters is based on
a principal component analysis and highlights the drought of summer 2003. The gravitational
coseismic and postseismic signatures of the Sumatra earthquake (2004) are extracted from the
GRACE data. A modelling of the coseismic effect shows that the static response of the ocean
must not be neglected.
Key words : gravimetry, time variable gravity, GRACE, vertical displacement, loadings, hy-
drology, seismic cycle, Sumatra, postseismic relaxation
